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Vorwort 


In dem Brief, den Evangelista Torricelli 1644 über seinen berühmten Barometer¬ 
versuch an Michelangelo Ricci schrieb, findet sich der Satz: „Wir leben unter¬ 
getaucht am Boden eines Ozeans aus elementarer Luft, von der wir nach unwi¬ 
derlegbaren Experimenten wissen, dass sie ein Gewicht hat..Diesen Ozean 
aus Luft nennen wir die Atmosphäre; wir werden ihrer und der in ihr ablau¬ 
fenden Prozesse bei so vielen Gelegenheiten gewahr, dass unsere Sprache sehr 
viele Ausdrücke kennt, die die atmosphärischen Zustände und Vorgänge be¬ 
schreiben, vom säuselnden Wind bis zum Orkan, vom Nieseln bis zum Sturz¬ 
regen, von den Schäfchenwolken bis zu vielzelligen riesigen Gewittern. Und 
weil diese Atmosphäre - vor allem ihr unterer Teil - unser Lebensraum ist und 
wir ihr folglich unausweichlich ausgeliefert sind, interessiert uns einfach, was 
da alles vor sich geht. Wir kommen so nicht umhin, uns mit den atmosphäri¬ 
schen Vorgängen auseinanderzusetzen. 

Diese Auseinandersetzung ist im Prinzip so alt wie die Menschheit; die 
Geschichte dieses die Atmosphäre verstehen Lernens weist Ansätze z. B. 
bei den Ägyptern (3500 v. Ghr.), Babyloniern (an Euphrat und Tigris, nach 
3000 V. Ghr.) oder Indern (erste Regenmessungen im 4. Jahrh. v. Ghr.) auf. 
Aristoteles (384-322 v. Ghr.) versuchte in seinem vierbändigen Werk „Meteo¬ 
rologie“ alle Naturphänomene zwischen Erde und Himmel zu erklären. Ins 
17. Jahrhundert fällt die Entwicklung von wichtigen, die atmosphärischen 
Zustände erfassenden Messgeräten; sie ist mit Namen wie Galileo Galilei 
(1564-1642), Evangelista Torricelli (1608-1647) oder auch des Magdeburger 
Bürgermeisters Otto von Guericke (1602-1686) verbunden und führte zu vie¬ 
len Erkenntnissen, so über das Vakuum, über den Luftdruck oder über den in 
der Luft enthaltenen Wasserdampf. Die atmosphärische Wissenschaft hat sich 
dann sehr rasch und umfangreich entwickelt bis in unsere Zeit, in der man 
die Atmosphäre recht erfolgreich durch eine Fülle von Messgeräten (z. B. von 
Satelliten aus) überwacht und in der die in ihr ablaufenden Prozesse durch 
leistungsfähige Gomputer simuliert werden. 

Die Wissenschaft von der Atmosphäre nennen wir Meteorologie. Sie wird 
an vielen Universitäten in Lehre und Forschung betrieben, und es gibt auch 
ein eigenes Berufsbild des Meteorologen, das allerdings eine ähnliche Vielfalt 
aufweist wie etwa das des Arztes. Dieses Buch versucht nun, den Leser in die¬ 
se Wissenschaft von der Erdatmosphäre einzuführen, ihm eine Hilfe zu ge¬ 
ben beim Einstieg in diese sich ständig ausweitende und vertiefende Diszi¬ 
plin. Das Buch will dem Leser aber auch einen Überblick über die Meteorolo¬ 
gie vermitteln. 
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Vorwort 


Ein Grundproblem oder eine Grundeigenschaft eines jeden Buches ist die 
Sprache. Hier wird bewußt die deutsche Sprache gewählt. Sprache beinhaltet 
über nationale oder ethnische Merkmale hinaus mannigfaltige Möglichkei¬ 
ten, etwas mitzuteilen. Dabei spielt das Verständnisniveau, das der Sprechen¬ 
de/Schreibende beim Hörenden/Lesenden voraussetzt, eine bedeutende Rolle. 
Bei einem Buch ist dies auch gekoppelt mit der Bereitschaft des Lesers, das 
vom Autor Angebotene aktiv durchzuarbeiten. So möchte dieses Buch Leser 
ansprechen, die in ihrem Bestreben, die Meteorologie verstehen zu lernen, die 
damit verbundenen Mühen nicht scheuen. 

Ein wesentlicher Anteil der Sprache dieses Buches wird von der mathema¬ 
tisch-physikalischen Denkweise geprägt, die bei der Behandlung der Physik 
der Atmosphäre unumgänglich ist. Dies bedeutet keine Zumutung für den Leser, 
da ja schließlich auf dem Weg zum Abitur eine Ausbildung in Mathematik und 
Physik angeboten wird und z. B. in unserem Land derzeit mehr als ein Drittel 
der Jugendlichen auf ihrem Lebensweg das Abitur besteht. Wer dabei versäumt 
hat, diese Sprache zu lernen und erst später seine Liebe zur Meteorologie ent¬ 
deckt, muss das Versäumte durch Selbststudium nachholen. Es ist durchaus 
die Absicht dieses Buches, auch solchen Lesern, die mehr dem geographisch/ 
ökologischen Umfeld zuzuordnen sind, Zugang und Einstieg in die Meteoro¬ 
logie zu bieten. Die Erfahrung lehrt, dass dies möglich ist, denn dieses Buch 
basiert auf einer viele Jahre lang an der Universität Bonn gehaltenen Vorle¬ 
sung „Einführung in die Meteorologie“, die nicht nur von angehenden Meteo¬ 
rologen und Physikern, sondern auch von vielen Geographie-Studenten mit 
Erfolg gehört wurde. 

Das Buch enthält 6 Teile: Teil I behandelt Einige Grundlagen, wovon die 
Skalendenkweise (s. Kap. 2) hier hervorgehoben werden soll. Die meteorolo¬ 
gischen Elemente, das sind die physikalischen Grundgrößen (z. B. Luftdruck, 
Temperatur, Luftfeuchtigkeit), mit denen wir es in der Meteorologie zu tun 
haben, sind Gegenstand von Teil II. Schwerpunkte bei der Behandlung der ein¬ 
zelnen Größen sind ihre physikalische Bedeutung, die Methoden, wie man sie 
erfassen kann (als Beispiel experimenteller Meteorologie), und ihre globalen, 
regionalen oder vertikalen Verteilungen, das sind die Leider dieser Größen. 
Die Teile III und IV wenden sich dann den zentralen Themen der theoreti¬ 
schen Betrachtung zu, der Thermodynamik der Atmosphäre und der Dynamik 
der Atmosphäre,'viohei das Verständnis für die thermodynamischen Prozesse 
(z. B. die Entwicklung von Wolken und Niederschlag) und für die Strömungs¬ 
prozesse vermittelt werden soll. Wetteranalyse und Wettervorhersage als ein 
zentrales Anliegen der Meteorologie werden in Teil V {Synoptische Meteorolo¬ 
gie) behandelt. Das Klimaproblem ist Gegenstand von Teil VI (Klimatologie). 
Dieser Inhalt des Buches spiegelt den oben versprochenen Überblick wider. 
Das Buch versteht sich als ein Lehrbuch, und es enthält deshalb in Anhang B 
eine Reihe von Fragen und Übungsaufgaben, um die gewonnenen Erkennt¬ 
nisse zu vertiefen. 
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Kapitel 1 

Erster Blick in die Atmosphäre 


Die Atmosphäre ist ein riesiges, die feste und flüs¬ 
sige Erde umhüllendes thermodynamisches System 
(dieser Begriff wird in Abschn. 7.1 erklärt werden). 
Wir nähern uns ihm in diesem Kapitel rein beob¬ 
achtend. Als Beobachtungs-Standorte kann man 
z. B. die Erdoberfläche als unteren Rand des Sy¬ 
stems, ein Flugzeug, das sich durch das System be¬ 
wegt, oder einen Satelliten, von dem aus man das 
System von oben betrachtet, wählen. 

Den extraterrestrischen Einblick in die Atmo¬ 
sphäre ermöglichen zwei Arten von Satelliten, die 
polumlaufenden und die geostationären. Erstere 
umkreisen die Erde auf einer etwa über die Pole 


laufenden Bahn vierzehnmal täglich in einer Höhe 
von etwa 850 km und liefern dabei zweimal pro Tag 
Bilder und andere Daten von jedem Ort der Erd¬ 
oberfläche. Wie Bild 1.1 zeigt, gelingt das dadurch, 
dass die Erde sich unter der Bahn des Satelliten 
hindurch dreht. Die geostationären Satelliten sind 
bei einer jeweils festen geographischen Länge in 
etwa 36 000 km Höhe rund um den Äquator ange¬ 
ordnet. Sie sehen nur eine Hälfte der Erdkugel, 
wobei die viertel- oder halbstündlich gelieferten 
Bilder, die die Erde als Scheibe zeigen, wegen des 
zu den Rändern hin immer flacher werdenden 
Blickwinkels nach außen an Auflösung verlieren. 



Bild 1.1. Das globale System der meteorologischen Satelliten 2003. In der Mitte sind die polumlaufenden, außen die geo¬ 
stationären Satelliten dargestellt. Copyright EUMETSAT 
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Bild 1.2. Aufnahme im sichtbaren Spektralbereich vom geostationären Satelliten Meteosat-7 am 25. Aprü 1999 12.00 Uhr UTC. 
Copyright EUMETSAT 


Man hat derzeit 8 geostationäre Satelliten rund um 
die Erde als vollständiges globales Beobachtungs¬ 
system installiert (s. Bild 1.1). 

Wir fragen uns zunächst, ob wir in dem oben 
erwähnten thermodynamischen System überhaupt 
irgend etwas sehen können, denn die Atmosphäre 
enthält als Hauptbestandteile lauter unsichtbare 
Gase (Näheres dazu s. Kap. 5). Zu diesen gehört aber 
auch der Wasserdampf, dessen Kondensations¬ 
produkte Wasser- und Eiswolken bilden. Diese sind 


sichtbar und hervorragende Tracer für atmosphä¬ 
rische Bewegungen (horizontale und vertikale) 
und Strömungssysteme (z. B. Wirbel und Wellen). 
Bild 1.2 zeigt die Erde als Scheibe, so gesehen von 
einem geostationären Satelliten. Diese Aufnahme im 
sichtbaren Spektralbereich zeigt die Erde mit den 
in der Atmosphäre enthaltenen Wolken etwa so, wie 
unser Auge sie vom Standpunkt des Satelliten aus 
sehen würde. Die Wolken erscheinen umso weißer, 
je dichter sie sind. Wir erkennen in diesem Bilde 
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Bild 1 .3. Aufnahme im infraroten Spektralbereich vom geostationären Satelliten Meteosat-7 am 25. April 1999 12.00 Uhr UTC. 
Copyright EUMETSAT 


viele, für die Atmosphäre typische Bewegungs¬ 
systeme wie Wirbel, Wellen und Konvektionszel¬ 
len, alle von sehr unterschiedlicher Größe. Beson¬ 
ders auffallend sind die Wolkenansammlungen im 
äquatorialen Bereich, die aus verschieden großen, 
sehr dichten und auch sehr hohen (s. das Infrarot¬ 
bild 1.3; ganz weiß erscheinen dort die sehr kalten 
Oberflächen der sehr hohen Wolken) Wolkenhaufen 
(Cloud Clustern) bestehen.Diese Konvektionszellen 
markieren insgesamt die Innertropische Konver¬ 


genzzone (s. Abschn. 5.6). Nördlich und südlich die¬ 
ser Zone ist es ruhiger: die Sahara erscheint hier 
fast wolkenfrei, über dem Nord- und Süd-Atlantik 
befinden sich deutlich flachere (dies ergibt sich aus 
dem Infrarotbild 1.3) Cumulus- und Strato cumu- 
lus-Wolken. Diese „ruhigeren“ Zonen sind die des 
Subtropenhochs und der Passatwinde. An sie schlie¬ 
ßen sich in den mittleren Breiten der Nord- und 
Süd-Halbkugel Gebiete mit vielen großen Wirbeln 
an. Es gibt auf derartigen Bildern sehr viel zu se- 
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Bild 1.4. Aufnahme im infraroten Spektralbereich vom polumlaufenden Satelliten NOAA-9 am 24. März 1986,14.23 Uhr UTC. 
Copyright University of Dundee 


hen und zu entdecken. So beginnt für den Leser hier 
bereits die „Arbeit“ und das Entwickeln der Eigen¬ 
initiative innerhalb dieser Einführung. 

Eine Aufnahme derselben Situation, also zur 
gleichen Zeit, aber im infraroten Spektralbereich 
der „terrestrischen“ Strahlung (s. Kap. 9) zwischen 
10 und 12 pm Wellenlänge, stellt ein Temperatur¬ 
bild der dem Satelliten am nächsten gelegenen, in 
diesem Spektralbereich wirksamen Strahler dar 
(Näheres dazu wird erst in Kap. 9 erläutert). Da 


weder die trockene Luft noch der Wasserdampf 
Strahlung zwischen 10 und 12 pm absorbieren oder 
emittieren, kann die Satellitenoptik in diesem Wel¬ 
lenlängenbereich durch die Atmosphäre hindurch 
sehen und erkennt nur die Wolken und dort, wo 
keine sind, die Erdoberfläche. Diese zu erkennen¬ 
den Ziele erscheinen im infraroten Satellitenbild 
umso heller, je kälter sie sind. Das betrifft sehr stark 
die hohen kalten Wolken. Die Ziele erscheinen umso 
dunkler, je wärmer sie sind. Ganz schwarz erscheint 
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SO in diesem um die Mittagszeit aufgenommenen 
Bild die heiße Oberfläche der Sahara. Während die 
VIS-Aufnahme (VIS bedeutet visible und kenn¬ 
zeichnet den sichtbaren Spektralbereich) des Bil¬ 
des 1.2 photographisch gesehen eine Positiv-Dar¬ 
stellung ist, sind die IR-Bilder, die die kälteren und 
so im infraroten Spektralbereich schwächer strah¬ 
lenden Oberflächen weiß und die wärmeren stär¬ 
ker strahlenden schwarz wiedergeben, Negativ-Dar¬ 
stellungen. 

Bild 1.4, aufgenommen von einem polum¬ 
laufenden Satelliten, gestattet uns einen detaillier¬ 
teren Einblick. Er umfasst nur etwa das Gebiet von 
Spanien bis Island und vom westlichen Atlantik bis 
nach Dänemark. Diese Infrarot-Aufnahme zeigt 
eine Fülle von Wolkenstrukturen, die die sie verur¬ 
sachenden atmosphärischen Bewegungsformen 
(Wirbel, Wellen, Konvektionszellen) sichtbar ma¬ 
chen. In der unteren rechten Ecke sieht man ein 
Wolkenband, das zur Querzirkulation einer Front 


gehört. Die hohen kalten Wolken erscheinen an der 
Rückseite (im Nordwesten) scharf abgeschnitten. 
Dahinter folgt, auch noch als Bestandteil der fron¬ 
talen Prozesse, eine Kette von Konvektionszellen, 
schön aneinander gereiht. Der große Wirbel über 
der südwestlichen Nordsee ist nicht der einzige in 
diesem Bild. Vergleicht man ihn mit den anderen, 
so sieht man, dass solche Wirbel von sehr unter¬ 
schiedlicher Größe sein können. Wie auch in 
Bild 1.3 läßt die äußerst unterschiedliche Helligkeit 
verschiedener Wolken auf ihre Temperatur (die 
weißen sind kälter als die dunkleren) und weiter 
auf ihre Obergrenze (die weißen sind die höheren) 
schließen. In diesem Zusammenhang fallen beson¬ 
ders die Ansammlung hochreichender und kalter 
Konvektionszellen westlich der Britischen Inseln 
und die dann weiter westlich folgenden, im IR-Bild 
dunkleren, also wärmeren und flacheren, Schicht¬ 
wolken auf. Auch in diesem Bild gibt es viel mehr 
zu sehen, als hier beschrieben ist. 



Kapitel 2 

Die Skalendenkweise 


In den Satellitenbildern erkennt man Wolkenstruk¬ 
turen und somit atmosphärische Bewegungsformen 
sehr unterschiedlicher horizontaler und vertikaler 
Ausdehnung oder Größe. Würden wir solche Bil¬ 
der in enger zeitlicher Reihenfolge anschauen, dann 
würden wir auch die Verlagerung der Systeme se¬ 
hen, Informationen über ihre Bewegung und auch 
über ihre Lebensdauer bekommen, also ihre Ver¬ 
änderung mit der Zeit erfassen. Die atmosphäri¬ 
schen Prozesse vollziehen sich in Raum und Zeit. Sie 
besitzen räumliche Ausdehnung (z. B. bei einem 
Tiefdruckwirbel ausgedrückt durch seinen Durch¬ 
messer) und Struktur (das Tief mit seinen Fronten¬ 
systemen ist reich an physikalisch definierten Struk¬ 
turelementen), deren Größenordnungen man als 
Raumskalen angeben kann. Wir ordnen damit der 
Größe eines Prozesses bzw. seiner Strukturelemente 
bestimmte Raumskalen zu. Das Wort „Skala“ (engl. 
scale) bedeutet hier Größenordnung, Maßstab. Ge¬ 
nauso lassen sich Zeitskalen definieren. Die Zeit¬ 
skala eines Prozesses ist die Größenordnung seiner 
Lebensdauer oder (das ist eine unterschiedliche De¬ 
finition) die Größenordnung der Zeit, die der Pro¬ 
zess benötigt, um über einen Beobachter hinweg¬ 
zuziehen. Damit haben wir die Raum- und Zeitska¬ 
len, die einen atmosphärischen Prozess oder ein 
atmosphärisches System oder eine atmosphärische 
Bewegungsform als Ganzes charakterisieren, ein¬ 
geführt. Als Beispiel seien Größe und Lebensdauer 
eines Mittelbreitentiefs genannt. 

Zusätzlich können wir auch festlegen, mit wel¬ 
cher räumlichen oder zeitlichen Auflösung wir ein 
solches System betrachten. Wir legen also für eine 
atmosphärische Bewegungsform Maßstäbe der Be¬ 
trachtung fest, z. B. ein Gitter von Beobachtungs¬ 
punkten mit einem regelmäßigen Abstand der Git¬ 
terpunkte (dies ist dann auch eine Raumskala) und 
zeitliche Abstände von Beobachtungsterminen. 


Wenn diese Raum- und Zeitmaßstäbe der Betrach¬ 
tung es erlauben sollen, das System gut aufgelöst zu 
erfassen, dann müssen sie natürlich deutlich kleiner 
sein als die, die das Gesamtsystem charakterisieren. 

So unterscheiden wir 

a den Maßstab (oder die Größenordnung) in Raum 

und Zeit, den ein atmosphärischer Prozess oder 

ein atmosphärisches System besitzt und 
b den Maßstab der Betrachtung. 

In beiden Fällen sprechen wir von Raum- und 
Zeitskalen. Das sind charakteristische Größenord¬ 
nungen in Raum und Zeit, die ein System besitzt 
oder die wir dem System überstülpen, um es zu er¬ 
fassen oder zu betrachten. Natürlich muss der ent¬ 
sprechende Maßstab der Betrachtung immer klei¬ 
ner sein als der des Systems; in dem Fall des Systems 
Tiefdruckgebiet mit einem Durchmesser d könnte 
man zur Betrachtung der Vorgänge ihm ein Gitter 
mit der Elementgröße von z. B. d/lO überstülpen. 

Es gibt atmosphärische Prozesse oder Systeme 
in Form von sehr unterschiedlichen Arten von Wel¬ 
len, Wirbeln und Konvektionszellen. Sie alle bewe¬ 
gen sich relativ zur Erde; sie besitzen zudem auch 
interne Strömungen; man spricht so von Bewe¬ 
gungssystemen oder Bewegungsformen. Solche Be¬ 
wegungsformen sehen und verfolgen wir auf Sa¬ 
tellitenbildern (s. Kap. 1). Wir sehen auch, dass sie 
nichts Unveränderliches sind. Vielmehr haben sie 
einen Lebenslauf, einen für die spezielle Bewe¬ 
gungsform charakteristischen „life cycle“, der ty¬ 
pische physikalische Prozesse und Erscheinungs¬ 
formen beim Entstehen, in der vollen Entwicklung 
und bei der Auflösung (Dissipation) beinhaltet. 
Wenn man dies hier liest, möge man sich bestimmte 
Bewegungssysteme vorstellen, z. B. einen Hurrikan, 
der vom Atlantik kommend sich der Küste Flori- 
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das nähert, oder ein mächtiges Gewitter, das von 
Westen heranzieht. Diese Bewegungsformen besit¬ 
zen so auch eine charakteristische Geschwindig¬ 
keit oder eine Geschwindigkeits-Skala U, die man 
mit ihrer horizontalen Längenskala L (z. B. dem 
Durchmesser) und der Zeitskala T entsprechend 
U = L/T in Beziehung setzen kann. Dabei besitzt U 
die Bedeutung der Zuggeschwindigkeit des Systems 
relativ zur Erde, wenn T die Zeit ist, die das System 
benötigt, um über den Beobachter hinwegzuziehen. 
Beschreibt man mit T die Lebensdauer des Systems 
(z. B. Vi h für eine kleine Schauerwolke), dann be¬ 
deutet U eine Dissipationsgeschwindigkeit, definiert 
als der Anteil von L, der in der Zeiteinheit dissipiert, 
also keine Geschwindigkeit, wie wir sie uns in Ver¬ 
bindung mit einer Bewegung einer Masse üblicher¬ 
weise vorstellen. Es wird dem Leser auch sofort klar. 


dass die Längen- und Zeitskalen über U miteinan¬ 
der gekoppelt sind, was bedeutet, dass bei nicht sehr 
unterschiedlichen charakteristischen Geschwindig¬ 
keiten U einer großen Längenskala auch eine gro¬ 
ße Zeitskala entspricht. 

Das Spektrum der atmosphärischen Raum- und 
Zeitskalen umfasst viele Größenordnungen, so L 
von 10”^ mbisüber 10^ m,dassindmehr als 10 Grö¬ 
ßenordnungen von den 1 mm großen Dissipations¬ 
wirbeln der atmosphärischen Turbulenz bis zur 
Größenordnung des Erdumfangs. T umfasst Skalen 
von 10"^ s bis s, das sind 20 Größenordnungen 
von der Zeitskala der Dissipationswirbel bis zum 
Erdalter von etwa 4,5 • 10* a. 

Bild 2.1 zeigt, wie sich die verschiedenen atmo¬ 
sphärischen Bewegungsformen oder Prozesse in 
diesem Spektrum anordnen. Man beachte, dass die 



charakteristische horizontale Länge in m 


1cm Im 100 m 10 km 1000 km E 

Bild 2.1 . Verschiedene atmosphärische Prozesse in ihrer Zuordnung zu den ihnen eigenen Raum- und Zeitskalen. E auf 
der Abszisse bedeutet die Länge des Erdumfangs. Die Kernbereiche dieser Prozesse sind durch die ovalen Gebiete gekenn¬ 
zeichnet. Wegen der doppelt-logarithmischen Darstellung liegen gleiche charakteristische Geschwindigkeiten, Beschleu¬ 
nigungen und Diffusionskoeffizienten auf Geraden (s. die in diesem Zusammenhang erläuterten Gleichungen im Text). 
Die atmosphärischen Prozesse ordnen sich einmal um die charakteristische Geschwindigkeit von 10 ms“' oder kleineren 
Werten bis unter 1 m s“' bei kleinen Raumskalen an. Generell finden wir sie zwischen dem molekularen Diffusionskoeffi¬ 
zienten für Luft (die kinematische Zähigkeit der Luft bei 20 °C liegt bei 1,5 • 10“^ m^s“') und dem hohen Wert der Schwere¬ 
beschleunigung g (s. Abschn. 5.4) von etwa 10 m s“^. Diese Art eines Skalendiagramms geht ursprünglich auf H. Lettau 
(1951) zurück 
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Koordinaten für T (Ordinate) und L (Abszisse) log- 
arithmisch gewählt sind, wodurch wegen 


U=L/T 

und 

log T = log L - log U 

K=L^/T 

und 

log T = 2 log L - log K 

B = LIT^ 

und 

log T = Vi log L - Vi log B 


die Linien von konstanter charakteristischer Ge¬ 
schwindigkeit U, von konstantem charakteristi¬ 
schem Diffusionskoeffizienten K (hier definiert als 
Quadrat der charakteristischen Länge dividiert 
durch die charakteristische Zeit) und von konstan¬ 
ter charakteristischer Beschleunigung B (definiert 
als charakterische Länge dividiert durch das Qua¬ 
drat der charakteristischen Zeit) als Geraden mit 
den Steigungen 1,2 bzw. Vi erscheinen. 

Eine grobe in der Meteorologie gebräuchliche 
Skalen-Einteilung orientiert sich an der horizon¬ 
talen Raumskala L. Man unterscheidet 

■ die Makro-Skala (auch Globale Skala) mit 
L > 2000 km 

Beispiele: lange Wellen, große Mittelbreiten-Tiefs 
(-Zyklonen), ausgedehnte Hochs (Antizyklonen); 

■ die Meso-Skala mit 2 000 km >L>2 km 
Beispiele: kleinere Mittelbreiten-Tiefs, Meso- 
Zyklonen, Meso-Hochs, Zwischen-Hochs, Fron¬ 
ten, Tropische Zyklonen, tropische Gloud Gin¬ 
ster, Gewitter; 

■ die Mikro-Skala mit L<2 km 

Beispiele: Tornados, Gumulus-Wolken, Mikro- 
Turbulenz, Dissipationswirbel. 

Eine feinere Unterteilung erfolgt mit Hilfe der 
griechischen Buchstaben a, ß und y und geht auf 
Qrlanski (1975) zurück (s. Tabelle 2.1). 

Die Komplexität der atmosphärischen Vorgän¬ 
ge ergibt sich nicht nur aus der Vielfalt atmosphä¬ 
rischer Bewegungsformen mit sehr unterschiedli¬ 

Tabelle 2.1. Feinere meteorologische Skalen-Einteilung 


chen Raum- und Zeitskalen, sondern vor allem 
daraus, dass diese alle in einer intensiven Wechsel¬ 
wirkung miteinander stehen. 

Die unterschiedliche räumlich/zeitliche Be¬ 
trachtungsweise ist auch der eigentliche Ursprung 
für die Begriffe Wetter, Witterung, Großwetter und 
Klima, die wir hier definieren wollen: 

Wetter ist der Zustand der Atmosphäre über ei¬ 
nem bestimmten Qrt zu einer bestimmten Zeit - 
z. B. hier und jetzt. Das Wetter ist in Raum und Zeit 
höchst variabel. 

Witterung ist der Zustand der Atmosphäre über 
einem bestimmten Qrt charakteristisch für ein kür¬ 
zeres Zeitintervall von z. B. einigen Tagen, einer 
Woche, einem Monat bis zu einer Jahreszeit. Das 
Wort „charakteristisch“ heißt hier, dass man die 
Witterung durch statistische Werte der atmosphäri¬ 
schen Zustandsgrößen (wie Temperatur, Luftdruck 
usf.), gebildet für das betreffende Zeitintervall, be¬ 
schreiben kann. In diesem Sinne spricht man z. B. 
von der feuchten Witterung des vergangenen Som¬ 
mers in Bonn. Da aber ein bestimmter Witterungs¬ 
typ nicht auf einen einzelnen Qrt beschränkt bleibt 
und diese feuchte Witterung (im Beispiel) in ganz 
Westdeutschland geherrscht hat,beinhaltet der Be¬ 
griff der Witterung auch eine Integration über ein 
kleineres oder sogar größeres Gebiet, und man kann 
von der Witterung in diesem Gebiet sprechen. 

Mit Großwetter bezeichnet man den Zustand 
der Atmosphäre über einem größeren Gebiet (z. B. 
Mitteleuropa) in einem kürzeren Zeitintervall von 
meist nur wenigen Tagen. In diesem Sinne spricht 
man von einer Großwetterlage, die z. B., diktiert von 
einem umfangreichen Hochdruckgebiet über Skan¬ 
dinavien, in Mitteleuropa in einer bestimmten Wo¬ 
che geherrscht hat. 

Der Begriff des Klimas ist komplexer. Hier geht 
es nicht nur um die Betrachtung in einem größe¬ 
ren Zeitintervall und auch nicht nur um atmosphä¬ 
rische Zustände. Zum Begriff des Klimas gehört 
vielmehr zweierlei: 


Skala 

Makro- 

Meso- 

Mikro- 


a 

ß 

a 

ß 

Y 

a 

ß 

Y 

von 

Erdumfang 

10000 km 

2000 km 

200 km 

20 km 

2 km 

200 m 

20 m 

bis 

10000 km 

2000 km 

200 km 

20 km 

2 km 

200 m 

20 m 
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a Der Bezug auf das Klimasystem, das sich aus 

den Komponenten 

- Atmosphäre, die Lufthülle der Erde; 

- Hydrosphäre, das Wasser auf der Erde, also 
vor allem die Ozeane, Flüsse und Seen; 

- Kryosphäre, das Eis der Erde, vor allem die 
großen kontinentalen Eisschilde der Antark¬ 
tis und Grönlands, das Schelfeis, das Meer¬ 
eis, die Gletscher und der Schnee; 

- Biosphäre, alle pflanzlichen und tierischen 
Lebewesen und der Mensch, und 

- Lithosphäre, die feste Erde, v. a. die Land¬ 
oberflächen, zusammensetzt. 

b Die Betrachtung in einem sehr großen Zeit¬ 
intervall, also über eine lange Zeit von z. B. vie¬ 
len Jahren. 

Im Klimasystem finden wir eine sehr intensive 
Wechselwirkung der einzelnen Komponenten mit¬ 
einander. Deshalb ist es wenig sinnvoll, in der 
unter (b) postulierten klimatologischen Zeitskala 
nur Prozesse in einer Sphäre allein zu untersuchen. 
Hinzu kommt, dass die Wechselwirkungsprozesse 
nach sehr unterschiedlichen Zeitskalen ablaufen 
und dass Teile des Klimasystems (z. B. die Wälder 
oder die Eisschilde) sehr unterschiedliche Träg¬ 
heitszeiten oder Lebensdauern besitzen (s. Tabel¬ 
le 2.2). Eine nach diesem Klimabegriff definierte 
Klimatologie ist folglich ein sehr komplexer inter¬ 
disziplinärer Wissenszweig. 

Der Klimabegriff legt keine Raumskala fest. Ein 
kleineres Ökotop wie z. B. ein Waldrand oder eine 
Mittelgebirgslandschaft kann ebenso alle 5 Klima¬ 
komponenten enthalten wie das globale Klima¬ 
system (s. Bild 2.2). Dabei ist die Länge des Zeit¬ 
intervalls natürlich der räumlichen Größe des Sy¬ 
stems, das untersucht wird, anzupassen. 

Als Zeitskala der Betrachtung der atmosphäri¬ 
schen Komponente des globalen Klimasystems wird 
häufig 30 a gewählt, wenn es um Zeiten geht, in 
denen Beobachtungen vorliegen. Je weiter man sich 
in die Vergangenheit entfernt, umso sinnvoller wird 
es, größere Zeitmaßstäbe zu wählen. 

Unter Klima verstehen wir also den Zustand und 
die Entwicklung des (oder eines) Klimasystems 
(oder von Teilen desselben) charakteristisch für ein 
großes Zeitintervall (d. h. in einer statistischen Be¬ 
trachtung über eine lange Zeit). 


Tabelle 2.2. Beispiele typischer Zeitskalen von Teilen des 
globalen Klimasystems nach verschiedenen Quellen. Zeit¬ 
skalen sind hier Trägheitszeiten (Zeit, die der spezielle Teil 
benötigt, um sich auf veränderte Einflüsse umzustellen) 
oder Lebensdauern (z. B. Umtrieb eines Waldes). Bei eini¬ 
gen Teilen erscheint es sinnvoll, größere Spannen dieser zeit¬ 
lichen Größenordnungen anzugeben, a = Jahr(e), d = Tag(e) 


Teilsystem 

Trägheitszeit 

Tiefsee 

1 000 a 

Grundwasser 

10-10000 a 

Eiskappen 

10000-1 000000 a 

Gletscher 

30 a 

Meereis 

1-5 a 

ozeanische Deckschicht 

lOd 

Wald 

100 a 

Landoberfläche 

lOd 

Stratosphäre 

300 d 

Troposphäre 

7d 

atmosphärische Grenzschicht 

1 d 

Schneedecke 

1 d 


Damit wird auch der Begriff der Klimaänderung 
klar: darunter verstehen wir die Änderung des lang¬ 
zeit-statistischen Zustandes des Klimasystems. 
Klimaänderungen im Verlauf der Erdgeschichte 
sind etwas ganz Natürliches. Die Erde ist etwa 
4,5 • 10* Jahre alt. Das globale Klimasystem hat im 
Laufe der Evolution mannigfaltige Änderungen er¬ 
fahren. Einige Beispiele seien erwähnt: Vor 700 Mio. 
Jahren gab es erst 20 % der heutigen Sauerstoff- 
Konzentration in der Atmosphäre, aber schon um 
400 Mio. Jahren vor heute hatte der Sauerstoffge¬ 
halt fast den derzeitigen Wert erreicht; mit dieser 
Veränderung ist die Entwicklung des Lebens auf der 
Erde aufs engste verbunden. Von großer Bedeutung 
waren die gewaltigen Kontinentalverschiebungen 
und Polverlagerungen, die nicht nur globale, son¬ 
dern auch regionale Änderungen in den einzelnen 
Erdteilen mit sich brachten. Im Tertiär (65 bis 2 Mio. 
Jahre vor heute) gab es eine fast kontinuierliche Ab¬ 
kühlung auf der ganzen Erde; seit 40 Mio. Jahren 
ist die Antarktis vereist. Im Tertiär kam es auch zu 
immensen Gebirgsbildungsprozessen: die Alpen 
und der Himalaya (und andere Gebirge) stiegen aus 
dem Thetysmeer empor. Im Quartär (Beginn 2 Mio. 
Jahre vor heute) erreichte die Temperatur ein bis 
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kosmische Einflüsse: 

Gravitation,Tiden, Winkelgeschwindigkeit, 
kosmisches Material 


solare Strahlung: 

u.a. Änderung ihrer intensität 


Stratosphäre 


Atmosphäre 


stoffliche Zusammensetzung 
(Spurengase, Aerosoie) 


Cirrus 


Strahiungseffekte 
(soiar, terrestrisch) 


Troposphäre 

A 


atmosphärische 

Grenzschicht 



Gietscher 

i 

'Schnei 



Meereis 


Niederschlag 
(hydrologischer Zyklus) 

A 


Landoberflächen Biosphäre 


mit Flora, Fauna, Mensch 
(und seinen Aktivitäten) 


polare Eiskap-' 
pen, Inlandeis 

Kryosphäre 


Lithosphäre 



V 


Hydrosphäre 


stoffliche Zusammensetzung 
z. B. Salzgehalt 


Emissionen aus dem Erdinnern: 
Vulkanismus 


Land-Wasser-Verteilung: 

Kontinentalverschiebung, 

Tektonik 


Bild 2.2. Das globale Klimasystem mit seinen 5 Komponenten Atmosphäre, Hydrosphäre (v. a. der Ozean; enthält aber auch 
Flüsse, Seen, Grundwasser), Lithosphäre (enthält die Erdkruste, erstreckt sich aber auch per definitionem in den oberen 
Erdmantel), Kryosphäre (umfasst alles Eis auf der Erde) und Biosphäre (enthält neben der Fauna und Flora auch den 
Menschen) ist durch den inneren Kasten schematisch dargestellt. Die kleinen äußeren Blöcke mit den fetten Pfeilen zeigen 
externe Einflüsse. Die 5 Komponenten wechselwirken eng miteinander durch Energie-, Impuls- und Stofffz. B. Wasser¬ 
dampf, COjl-Transporte, die pauschal durch die offenen Pfeile symbolisiert sind. Diese Art der Darstellung geht auf eine 
Abbildung im Report of the Panel of Climate Variation to the U.S. GARP Committee (1974) zurück 


dahin unbekannt tiefes Niveau: das Eiszeitalter be¬ 
gann. Hinzu kamen Temperaturfluktuationen mit 
Perioden von 50 000 bis 100000 Jahren mit Diffe¬ 
renzen (gemittelt über die ganze Nordhemisphäre) 
zwischen Warm- und Kaltzeiten bis zu 7 °C. Die letz¬ 
te (derzeitige) Warmzeit ist in der Biosphäre u. a. 


durch das enorme Anwachsen der Menschheit cha¬ 
rakterisiert. Von Klimaänderungen wird auch in 
Abschn. 21.7 und 22.5 die Rede sein. 

Ergänzend zu Bild 2.2, das das globale Klima¬ 
system darstellt, seien dazu in Tabelle 2.2 noch ei¬ 
nige typische Zeitskalen aufgelistet. 





























Kapitel 3 

Die Teilgebiete der Meteorologie 


Die Meteorologie ist die Lehre bzw. die Wissen¬ 
schaft von der Lufthülle der Erde, also von der At¬ 
mosphäre. Der Ausdruck kommt aus dem Griechi¬ 
schen: TO pexaropov heißt „das in der Luft Befind¬ 
liche“. Zustände und Prozesse in dieser Atmosphä¬ 
re werden beherrscht von den Gesetzen der Hydro¬ 
dynamik und Thermodynamik und von einer (vor 
allem, was die Spurengase angeht) komplexen stoff¬ 
lichen Zusammensetzung. Daher gliedert sich die 
Meteorologie in zwei bedeutende Zweige: die Phy¬ 
sik und die Ghemie der Atmosphäre. 

Eine umfassende Gliederung unterscheidet 

■ Allgemeine Meteorologie - sie behandelt die 
Grundgesetze und Phänomene und liefert so ei¬ 
nen Überblick über das Gesamtgebiet; 

■ Theoretische Meteorologie - dies ist generell die 
Gesamtheit der sich auf die Atmosphäre be¬ 
ziehenden theoretischen Physik und Ghemie 
und so innerhalb der Physik der Atmosphäre 
vor allem die Hydrodynamik und Thermody¬ 
namik; dazu gehören z. B. auch die Gesetze des 
Strahlungstransportes und die Turbulenztheo¬ 
rien; 

■ Experimentelle Meteorologie - sie umfasst Mes¬ 
sungen und Experimente in der Atmosphäre, 
aber auch instrumenteile Entwicklungen; die 
Messungen erfolgen von Instrumententrägern 
wie einfachen Gestellen, Masten, Flugzeugen, 
Ballons oder Satelliten aus; 

■ Angewandte Meteorologie - sie umfasst Teilgebie¬ 
te, die auf bestimmte Anwendungen des meteo¬ 
rologischen Wissens hin orientiert sind wie die 

- Synoptische Meteorologie (= Wetteranalyse 
und Wettervorhersage), 

- Flugmeteorologie (Wechselwirkung Atmo¬ 
sphäre-Flugkörper), 


- Technische Meteorologie (Wechselwirkung 
mit technischen Prozessen wie Straßenver¬ 
kehr, Industrieproduktion), 

- Biometeorologie (Wechselwirkung zwischen 
der Atmosphäre einerseits und Pflanze, Tier 
und Mensch andererseits mit einer entspre¬ 
chenden Unterteilung in Agrarmeteorologie, 
Forstmeteorologie und Medizinmeteorologie). 

Es gibt auch Teilgebiete unterschieden nach 
räumlichen Gegebenheiten, so Aerologie (Met. der 
höheren Luftschichten), Aerouom/e (Met. der Hoch¬ 
atmosphäre), Grenzschicht-Meteorologie (Met. der 
atmosphärischen Grenzschicht, das sind ganz grob 
die untersten 1000 m der Atmosphäre), Mikrome¬ 
teorologie (Met. auf kleinstem Raum - z. B. einer 
Ackerfurche - oder Met. der bodennahen Luftschicht, 
ganz grob der untersten 2 m). Maritime Meteoro¬ 
logie (Met. der Meeresgebiete einschließlich der 
Wechselwirkung Ozean-Atmosphäre), A/pmeMete- 
orologie (Met. der alpinen Gebiete einschließlich der 
Wechselwirkung Gebirge-Atmosphäre), Glazial- 
Meteorologie (Met. der vergletscherten Gebiete ein¬ 
schließlich der Wechselwirkung zwischen den Glet¬ 
schern bzw. dem Eis auf der Erde und der Atmo¬ 
sphäre), Polare Meteorologie (Met. der Polargebiete), 
Mittelbreiten-Meteorologie (Met. der Mittelbreiten) 
und Tropische Meteorologie (Met. der Tropen). 

Ebenso haben sich Bezeichnungen von Teilge¬ 
bieten unterschieden nach Raumskalen (s. Kap. 2) 
eingebürgert, so Meso-Meteorologie (Met. der meso- 
skaligen Prozesse), Regionale Meteorologie (Met. in 
der regionalen Skala) und Mikro-Meteorologie (Met. 
der mikroskaligen Prozesse). Beachte, dass der hier 
genannte Begriff Mikro-Met. sich inhaltlich von 
dem gleichen Namens im letzten Absatz unterschei¬ 
den kann. 
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Teilgebiete unterschieden nach experimentel¬ 
len Techniken sind z. B. die Satelliten-Meteorolo- 
gie und die Radar-Meteorologie. 

Ein sehr wichtiges Teilgebiet ist die Klimatolo¬ 
gie; wie man sie und das in ihr behandelte Klima 
definiert, davon war in Kap. 2 die Rede. 

Solche Einteilungen kann man noch weiter trei¬ 
ben; hier sind nur Begriffe aufgeführt, die eine brei¬ 
tere Verwendung finden. Hinzu kommen noch Wör¬ 


ter oder Wort-Bildungen, die als Buchtitel oder 
Kapitelüberschriften in meteorologischen Werken 
dienen wie Energetik, Allgemeine Atmosphärische 
Zirkulation, Wolkenphysik usf. Dies soll aber hier 
nicht weiter verfolgt werden, da der Zweck die¬ 
ses Kapitels, die Wissenschaft der Meteorologie zu 
definieren und anhand von möglichen Einteilun¬ 
gen einen inhaltlichen Einblick zu gewähren, er¬ 
füllt ist. 



Kapitel 4 

Größen, Zahlenwerte, Einheiten 


Die allgemeinen Gesetzmäßigkeiten in der Physik 
werden durch Gleichungen beschrieben, die Bezie¬ 
hungen zwischen physikalischen Größen ausdrük- 
ken. Die betreffenden Größen werden durch Buch¬ 
staben symbolisiert. Zum Beispiel beschreibt die 
allgemeine Gasgleichung (s. Abschn. 5.2) den Zu¬ 
sammenhang zwischen dem Druck p, der Dichte p 
und der Temperatur T des betrachteten Gases. Man 
schreibt dabei p = cpT, wobei wir hier noch eine 
Konstante c eingeführt haben, die in Abschn. 5.2 
näher erläutert wird. Hat man nun den Druck p 
gemessen (z. B. in der Einheit hPa), dann kann man 
die Größe p in der Gasgleichung durch den Mess¬ 
wert (dies ist ein Zahlenwert) und die gewählte Ein¬ 
heit ausdrücken entsprechend 

Größe = Zahlenwert x Einheit 

also z. B. p = 1013 hPa. Dasselbe gilt auch für die 
drei anderen Größen der als Beispiel gewählten 
Gasgleichung, also für c, p und T. Diese Beziehung 
ist fundamental, und wir müssen sie immer benut¬ 
zen, wenn wir auf der Basis einer Größengleichung 
zahlenmäßig etwas ausrechnen wollen. Es wäre so 
grundsätzlich falsch, für die Größe nur einen Zah¬ 
lenwert einzusetzen, denn bei einem bestimmten 

Tabelle 4.1. 

SI-Basiseinheiten 


Wert einer Größe hängt der Zahlenwert davon ab, 
in welcher Einheit man die Größe misst oder an¬ 
gibt. Das einfachste Beispiel, um dies zu erläutern, 
ist eine Auskunft über eine Entfernung E. Man wird 
nie sagen „das sind von hier aus 12“. Vielmehr be¬ 
zieht jedermann die Einheit in seine Aussage mit 
ein und sagt „das sind von hier aus 12 km“ (Zah¬ 
lenwert X Einheit). Geht es um den Geldwert G, 
dann sieht man auch gleich, dass sich bei einer an¬ 
deren Währungseinheit auch der Zahlenwert än¬ 
dert, etwa G = 100 € = 130 US$. 

Bei den Einheiten benutzen wir das Internatio¬ 
nale Einheitensystem, kurz SI von Le Systeme In¬ 
ternational d’Unites, bei dem man zwischen Basis¬ 
einheiten, abgeleiteten Einheiten und Zusatzein¬ 
heiten unterscheidet. Das Sl ist weltweit von der 
internationalen und nationalen Normung über¬ 
nommen worden, ln den meisten Staaten ist es 
Rechtsgrundlage für die Angabe physikalischer 
Größen. Man spricht deshalb auch von „gesetzlichen 
Einheiten“. 

Es gibt 7 voneinander unabhängige Basisein¬ 
heiten entsprechend der Tabelle 4.1. 

Abgeleitete SI-Einheiten werden durch Multi¬ 
plikation und Division aus den Basiseinheiten (im¬ 
mer mit dem Faktor 1, man sagt „kohärent“) gebil- 


Basisgröße 

Name der Basiseinheit 

Symbol 

Länge 

Meter 

m 

Masse 

Kilogramm 

kg 

Zeit 

Sekunde 

s 

elektrische Stromstärke 

Ampere 

A 

Temperatur 

Kelvin 

K 

Stoffmenge 

Mol 

mol 

Lichtstärke 

Candela 

cd 
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Tabelle 4.2. 

Abgeleitete SI-Einheiten 


Größe 

Name der abgeleiteten Einheit 

Symbol 

Fläche 

Quadratmeter 

m' 

Frequenz 

Hertz 

Hz = s“' 

Kraft 

Newton 

N = kg m s“^ 

Druck 

Pascal 

Pa = N = kg m“' s“^ 

Energie 

Joule 

J = N m = kg s“^ 

Leistung 

Watt 

W = Js^' = kg m^s“^ 

elektrische Spannung 

Volt 

V = WA“' = kgm^ s^^A“' 


Tabelle 4.3. Namen und Symbole für dezimale Vielfache 
und Bruchteile 


Vielfaches 
bzw. Bruchteil 

Name 

Symbol 

10'^ 

Tera 

T 

10^ 

Giga 

G 

10® 

Mega 

M 

10^ 

Kilo 

k 

10^ 

Hekto 

h 

10' 

Deka 

(da 

10“’ 

Dezi 

d 

10“^ 

Zenti 

c 

10“^ 

Milli 

m 

10“® 

Mikro 

M 

10“” 

Nano 

n 

10“”^ 

Pico 

p 


det. Sie bekommen oft eigene Namen und Symbo¬ 
le. Wichtige Beispiele sind in Tabelle 4.2 aufgelistet. 

Als Zusatzeinheiten sind nur Radiant (rad) für 
den ebenen Winkel und Steradiant (sr) für den 
Raumwinkel definiert. 

Für dezimale Vielfache oder Bruchteile gibt es 
Namen und Symbole (s. Tabelle 4.3). 

Eine Reihe von „nichtgesetzlichen Einheiten“ 
wie Seemeile (sm), Minute (min), Stunde (h), 
Tag (d), Jahr (a), Liter (£) oder auch die Druck¬ 
einheit Millibar = mb sind in der Meteorologie 
noch in Gebrauch. 

Beachte, dass die SI-Einheit für die Tempera¬ 
tur das K (= Kelvin) ist und nicht °K! Die physi¬ 
kalische Größe „Gelsius-Temperatur“ (hier aus¬ 


gedrückt durch das Symbol i9) bezeichnet eine 
Temperaturdifferenz. ,9 ist definiert durch die 
Größengleichung 3=T- 273,15 K, was z. B. bei 
T = 284,15 K zu i9= 11,00 °G führt. Damit gilt bei 
Temperaturdifferenzen die Einheitengleichung 
K = °G. 

Man unterscheidet Größen-, Einheiten- und 
Zahlenwert-Gleichungen. Ein Beispiel für eine 
Größengleichung ist die zu Anfang dieses Kapitels 
erwähnte Gasgleichung. In einer Größengleichung 
wird eine Beziehung zwischen Größen dargestellt. 
Sie ist unabhängig von der Wahl der Einheiten, was 
einen großen Vorteil bei der Beschreibung physi¬ 
kalischer Gegebenheiten bedeutet. Beispiele für 
Einheitengleichungen - sie beschreiben Beziehun¬ 
gen zwischen Einheiten - enthält Tabelle 4.2 in der 
Spalte Symbol. In einer Zahlenwertgleichung ste¬ 
hen nur Zahlenwerte. Beispiele werden wir später 
kennenlernen. Allgemeines Zeichen für einen Zah¬ 
lenwert einer Größe in einer solchen Gleichung ist 
das in geschweifte Klammern gesetzte Formel¬ 
zeichen dieser Größe, z. B. können wir mit {p} den 
Zahlenwert des Druckes p kennzeichnen, müssen 
aber bei der Erklärung hinzufügen, in welcher Ein¬ 
heit dieses p angegeben werden soll. 

Schließlich erscheint noch eine Bemerkung zum 
Gebrauch der eckigen Klammer bei Größen und 
Einheiten angebracht. Ist G eine Größe, dann be¬ 
deutet [G] eine (beliebig zu wählende) Einheit von 
G. Eine Unsitte ist es, die eckige Klammer zu be¬ 
nutzen, um damit bei der Beschreibung einer Grö¬ 
ße durch Zahlenwert x Einheit (z. B.p = 1000 hPa) 
die Einheit einzurahmen, also etwap = 1 000 [hPa] 
zu schreiben. 

Kasten 4.1 enthält Beispiele zur Umrechnung 
von Nicht-SI-Einheiten in SI-Einheiten. 
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Kasten 4.1. Umrechnung von Nicht-Sl-Einheiten in SI-Einheiten 

a Energetische Einheiten 

1 erg 

= 10“^ J 

1 cal 

= 4,1868 J = 4,1868 W s = 1,1630 • 10“^ W h 

1 PS 

= 735,50 W = 0,73550 kW 

1 cal cm“^ min^' 

= 697,80 J m-^s'i = 697,80 

Solarkonstante 

= 1 366 Wm^^= 1,958 cal cm^^min ' = 1,857 PS m“^ 

b Druckeinheiten 

1 mb 

= 10^ dyn cm'^ = 10^ g cm'' s~^ = 10^ Pa = 1 hPa 

1 Torr 

Mittl. Luftdruck 

= Druck von 1 mm Quecksilbersäule bei 0 °C und Normalschwere 
“ PHg,o°c&^ ~ 13,595-10^ kg m'^ • 9,80665 m s“^- 10“^ m = 1,3332 hPa 

in Meeresniveau 

= 1 013,25 hPa = 760,0 Torr = 1 atm = 1 physikalische Atmosphäre 

1 at 

= 1 technische Atmosphäre = 1 kp cm"^ = 1 kg • 9,80665 m s“^ cm“^ = 980,665 hPa 

1 atü 

= in technischen Atmosphären gemessener Überdruck (z. B. bei Autoreifen) 






Teil II 

Die meteorologischen Elemente 


Wir wollen nun im ersten großen Teil die meteoro¬ 
logischen Elemente besprechen. Das sind die physi¬ 
kalischen Grundgrößen, mit denen wir es in der Me¬ 
teorologie zu tun haben: Druck, Dichte, Temperatur, 
Feuchte, Windgeschwindigkeit, Strahlung. Diese Ele¬ 
mente dienen als Gerüst zur Einteilung des Teils II. 

Alle diese Größen sind für jeden Punkt des Rau¬ 
mes mit den Ortskoordinaten x, y und z und für 
jeden Zeitpunkt t definiert und werden in diesem 
Sinne als Feldgrößen bezeichnet. Jede dieser Grö¬ 
ßen hängt also von Raum {x,y,z) und Zeit (t) ab. 
Bezeichnet man mitp den Druck, so läßt sich das 


vier-dimensionale Druckfeld durch p =p(x,y, z, t) 
beschreiben. Näheres dazu s. Kap. 6. 

Zusammen mit den meteorologischen Elemen¬ 
ten werden wir eine Reihe von wichtigen Gesetzen 
und Grundgleichungen behandeln, z. B. mit dem 
Luftdruck die barometrische Höhenformel und mit 
der Temperatur die Gesetze des Wärmetransportes. 
Später werden wir dann Dynamik, Thermodyna¬ 
mik und Energetik der Atmosphäre betreiben. Es 
soll auch gezeigt werden, wie man diese physikali¬ 
schen Grundgrößen misst und wie die einzelnen 
Elemente in der Atmosphäre verteilt sind. 


Kapitel 5 

Der Luftdruck 


5.1 Zusammensetzung der Luft 

Der Planet Erde besitzt eine Lufthülle, die Atmo¬ 
sphäre. Diese Luft ist ein Gasgemisch mit den 
Hauptbestandteilen Nj, Oj, Ar, H 2 O und CO 2 . Der 
in dieser Aufzählung an vierter Stelle genannte Was¬ 
serdampf besitzt allerdings einen höchst variablen 
Anteil; deshalb gibt man vielfach die Zusammen¬ 
setzung von trockener Luft (d. i. wasserdampffreie 
Luft) an. In ihr machen N 2 , 02 , Ar und CO 2 mit ei¬ 
ner Genauigkeit von 4 Stellen hinter dem Komma 
einen Volumenanteil von 1,0000 (= 100,00 %;beach- 
te: 1 % = 1 ■ 10“^) aus. Auf die noch hinzukommen¬ 
den Spurengase entfällt dann ein Volumenanteil von 
weniger als 3 • 10”^. Trotz ihrer geringen Konzen¬ 
tration spielen die Spurengase eine wichtige Rolle 
beim Einfluss der Atmosphäre auf die irdischen 
Lebewesen und sogar beim thermodynamischen 
Aufbau der Atmosphäre (s. Abschn. 10.1); sie sind 
deshalb das zentrale Studienobjekt der Luftchemie. 
Tabelle 5.1 enthält nähere Angaben. 

Einige grundlegende Definitionen bzw. Begriffe 
seien hier eingeführt: 

■ 1 mol = Maß oder Einheit (s. Kap. 4) für die Stoff¬ 
menge, definiert als 

a die Stoffmenge (engl, amount of substance), 
die ebensoviele Teilchen enthält, wie Atome 
in 12 g des Kohlenstoffnuklids ^^G enthalten 
sind. Die Zahl 12 ist hier die Massenzahl des 
Kohlenstoffisotops; darunter steht oft auch 
noch die Kernladungszahl, z. B. 6 bei G. Diese 
Definition mit dem Bezug auf das ^^G-Atom 
ist seit 1960 verbindlich; vorher galt (b). 
b die Stoffmenge (Zahl der Moleküle), die 32 g 
normaler (d. h. normales Isotopengemisch) 
Sauerstoff besitzt. 

Wenn die Einheit mol benutzt wird, dann muss 
die Art der Teilchen (Atome, Moleküle, Ionen, Elek¬ 
tronen oder andere Teilchen) spezifiziert werden. 


■ Loschmidtsche Zahl = Zahl der Teilchen eines 
Mols = 6,022-10^^ mol“' 

■ Molmasse M = Masse der Stoffmenge von einem 
mol;z.B.:M('^G)= 12gmor';M('®0)= 16gmor'; 
M('®02) = 32 g mol“'; es gilt M = m/u mit m = Mas¬ 
se des Stoffes und n = Anzahl der Mole. 

■ Molvolumen = Volumen der Stoffmenge von 
1 mol. Dieses ist für alle idealen Gase bei festen 
Werten von Druck und Temperatur gleich groß 
und zwar gleich 2,2414 • 10“^ m^mol“' bei einem 
Druck von 1013,25 hPa und einer Temperatur 
von 273,15 K. Das folgt aus der Gasgleichung 
(s. Abschn. 5.2) ebenso wie das als nächstes er¬ 
läuterte Avogadrosche Gesetz. 

■ Avogadrosches Gesetz: Bei gleichem Druck p 
und gleicher Temperatur T haben alle idealen 
Gase bei gleicher Teilchenzahl auch gleiches 
Volumen V. Dies beinhaltet, dass das Verhältnis 
der Teilchenzahlen zweier Gase gleich dem der 
Volumina ist, also « 2 /^ 1 ” ^ 2 /^ 1 - Daraus ergibt 
sich für die Molmasse M eines Gasgemisches 
(mit der Gesamtmasse m und dem Gesamtvolu¬ 
men V), das aus i Anteilen (mit den Molmas¬ 
sen M,, den Einzelmassen m, und den Einzelvo¬ 
lumina Vj) besteht: 

M='EMfVfV) , 

was aus 

m = SM,(m;/M;) = llM-n- 

und 

M=m/n = UMfnfn) 

und dann nach dem Gesetz von Avogadro 
folgt. 
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Tabelle 5.1 . Zusammensetzung der troposphärischen wasserdampffreien Luft (auch als „trockene Luft“ bezeichnet) 
nach verschiedenen Quellen. Die durch * gekennzeichneten Gase sind durch anthropogene Einflüsse (die Zahlen in 
dieser Tabelle gelten für das Jahr 2000) gegenüber der vorindustriellen Zeit deutlich erhöht. beträgt heute 

370 ppm = 370 • 10“^ = 0,000370; der vorindustrielle Wert wird auf 280 ppm geschätzt; CO 2 nimmt derzeit etwa um 0,4 % 
pro Jahr zu, das sind etwa 1,5 ppm Der vorindustrielle Wert von V^^JV lag bei 0,7 • 10“^. Vor allem die anthropogen 
stark beeinflussten Spurengase zeigen räumliche Variationen und auch Schwankungen im Tagesgang; siehe dazu auch 
den Text, ppm steht für parts per million= 10“^ 


Gas 

Chemisches Symbol 

Molmasse 

10"^ kg mol”' 

Siedepunkt 
beip = 1 013 hPa 
°C 

Volumenanteil 
= Druckanteil 

V,/V = p,/p 

Stickstoff 

N2 

28,013 

-196 

0,7808 

Sauerstoff 

O2 

31,999 

-183 

0,2095 

Argon 

Ar 

39,948 

-186 

0,0093 

Kohlendioxyd 

CO 2 * 

44,010 

-78 

0,0004 

trockene Luft nach 
Hauptbestandteilen 


28,965 


1,0000 

Neon 

Ne 

20,183 

-246 

CO 

p 

Helium 

He 

4,003 

-269 

5,2 ■ 10^® 

Methan 

CH 4 * 

16,043 

-161 

1 ,8-10^® 

Krypton 

Kr 

83,80 

-153 

1,1 ■ 10^® 

Wasserstoff 

H2* 

2,016 

-253 

5,6 ■ 10^^ 

Stickoxydul 

N 2 O* 

44,013 

-89 

3,2 ■ 10^^ 

Kohlenmonoxyd 

CO* 

28,011 

-191 

9,0 ■ 10^® 

Xenon 

X 

131,30 

-107 

8,7 ■ 10^® 

Ozon 

03 * 

47,995 

-112 

0 

0 

CO 


Die Molmasse des Gesamtgemisches ergibt sich 
also aus der Summe der Molmassen der Einzelgase, 
die mit deren Volumenanteilen gewichtet wurden. 
Auf diese Weise kann man in Tabelle 5.1 als Molmas¬ 
se der trockenen Luft luü = 28,965 g mol“^ 

ausrechnen. 

In Tabelle 5.1 ist kein Siedepunkt des Gasgemi¬ 
sches angegeben. Es gibt keinen solchen Mittelwert, 
da jedes Gas sich entsprechend seinem eigenen 
Partialdruck (s. Abschn. 5.3) verhält und so das Sie¬ 
den fraktioniert stattfindet. Stickstoff siedet aus 
flüssiger Luft schneller weg als Sauerstoff. Flüssige 
Luft, welche einige Zeit gestanden hat, ist deshalb 
ziemlich sauerstoffreich. Der Siedepunkt des GO 2 
ist eigentlich ein Sublimationspunkt, da unter 
Atmosphärendruck stehendes festes GO 2 bei die¬ 
ser Temperatur sublimiert, ohne zu schmelzen. Er 
bleibt auch ohne direkte Bedeutung bei Abkühlung 
der Luft unter -78 °G, da der G02-Partialdruck in 
der Atmosphäre sehr klein ist. 


Bei der gesamten stofflichen Zusammensetzung 
der realen Lw/t kommen über die in Tabelle 5.1 auf¬ 
geführten Gase hinaus noch andere gasförmige, 
aber auch feste und flüssige Bestandteile hinzu. 
Diese sind teils natürlichen, teils anthropogenen 
Ursprungs. Von besonderer Bedeutung ist der Was¬ 
serdampf mit einem Volumenanteil bis zu 4 %. 
Andere gasförmige Bestandteile natürlichen Ur¬ 
sprungs stammen z. B. aus Vulkanen. Anthropogen 
erzeugte Gase werden in Industrien oder vom 
Kraftfahrzeugverkehr freigesetzt. Flüssige und fe¬ 
ste natürliche Bestandteile sind Wolken- und Re¬ 
gentropfen, Schneekristalle und andere Eisteilchen 
wie Graupel und Hagel. 

Die Zusammensetzung der Luft kann sich mit 
der Zeit und von Ort zu Ort ändern in Abhängig¬ 
keit vom Vorhandensein von Quellen und Senken 
bestimmter Gase, flüssiger oder fester Bestandtei¬ 
le. Da nun - was die trockene Luft angeht - diese 
Quellen und Senken entweder recht schwach sind 
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im Vergleich zum Gesamtgehalt des Gases in der 
Atmosphäre (z. B. beim Sauerstoff) oder die Quel¬ 
len ein Gas betreffen, das nur in Spuren vorhan¬ 
den ist, und da die Durchmischung in der Atmo¬ 
sphäre bis etwa 100 km Höhe recht gut ist, können 
wir für diese trockene Luft die Atmosphäre bis in 
diese Höhe als ein Gas von konstanter stofflicher 
Zusammensetzung ansehen. 

Zwei wichtige Resultate dieses Abschnittes wer¬ 
den wir im Folgenden benutzen: 

a Wir können wegen der fast konstanten Zusam¬ 
mensetzung bis in große Höhen mit einer kon¬ 
stanten Molmasse der trockenen Luft rechnen, 
b Die Siedepunkte der Bestandteile der Luft lie¬ 
gen so niedrig, dass wir die Luft in allen weite¬ 
ren Betrachtungen als ideales Gas behandeln 
können. Auch mit dem Wasserdampf wird dies 
in meteorologischen Überlegungen getan, ohne 
dass dabei große Fehler entstehen. 


5.2 Die allgemeine Gasgleichung 

Der Zustand der Luft ist wie der Zustand jeden Ga¬ 
ses durch die drei Zustandsgrößen Druck p, Tem¬ 
peratur T und Dichte p gegeben. Der Zusammen¬ 
hang zwischen diesen Größen wird für ideale Gase 
durch die allgemeine Gasgleichung beschrieben: 

pV = «RT = —RT 
M 

Als ideale Gase bezeichnen wir solche, bei de¬ 
nen die Wechselwirkung zwischen den einzelnen 
Gasmolekülen vernachlässigt werden kann. Dazu 
gehören z. B. auch Gase, deren Siedepunkt weit un¬ 
terhalb ihrer aktuellen Temperatur liegt. In der obi¬ 
gen Gleichung ist V das Volumen, n die Anzahl der 
Mole, m die Masse, M die Molmasse des Gases und 
R die allgemeine Gaskonstante. Es gilt« = m/M. Mit 
der Definition für die Dichte p= ml V und der auf 
die spezielle Molmasse des betrachteten Gases be¬ 
zogenen Gaskonstante Rjy^= R/M folgt 

P = P^'I' = pR^T 
M 

Die hier auftretende Temperatur T ist die abso¬ 
lute Temperatur (Näheres s. Abschn. 7.4), für die in 


Bezug auf die Gelsius-Temperatur i9die Beziehung 
r=273,15-t 3 gilt. Wir wollen noch R und Rjj^ für 
trockene Luft angeben: DapV eine Energie ist 
([pV] = N m”^- m^= N • m = J),besitztR die Einheit 
J mol”' K“'), und wir erhalten als 

■ Allgemeine Gaskonstante: R = 8,3144 J mol”' K”' 

und als 

■ Spezielle Gaskonstante für trockene Lufl (Index L): 

Rl=R/Ml 

= 8,3144 J mol”' K”'/(28,965 • 10”^ kg mol”') 

= 287Jkg”'K”' 

Die Gesetze von Boyle-Mariotte (pV= const bei 
konstanter Temperatur) und Gay-Lussac (p V= (pV)^ 
• (1 + fl>9) bei veränderlicher Gelsius-Temperatur 3) 
sind als Vorläufer der allgemeinen Gasgleichung aus 
dieser immittelbar verständlich. 

In der Meteorologie kann der Luftdruck p ver¬ 
standen werden als das Gewicht einer Luftsäule an 
ihrer unteren Begrenzungsfläche bezogen auf die 
Flächeneinheit. Dieser Druck wirkt aber nicht nur 
nach unten, sondern in alle Richtungen. Wir soll¬ 
ten ihn so eher als den negativen, in alle Richtun¬ 
gen wirkenden Spannungszustand im Medium Luft 
verstehen. Die einheitliche Wirkung des Druckes 
in alle Richtungen ist eine Folge davon, dass der 
Druck sich als statistische Größe aus den Bewegun¬ 
gen bzw. Stößen der vielen einzelnen frei bewegli¬ 
chen Gasmoleküle ergibt. 

An dieser Stelle können wir nun auch das Mol¬ 
volumen VIn berechnen. Bei p = 1013,25 hPa und 
T = 273,15 K (= 0,00 °G) erhält man 

8,3144—L. 273,15 K 
V _ RT _ mol K 

n~ p ~ 1013,25 hPa 

= 2,2414 10”^ — 
mol 


5.3 Das Daltonsche Gesetz 

In Abschn. 5.2 haben wir mit der Molmasse des 
Gasgemisches gerechnet, um dessen Gesamtdruck 
oder dessen Dichte zu ermitteln. Wir können aber 
auch jeden Anteil des Gasgemisches gesondert be¬ 
trachten. Man kann sich so zwei Situationen vor¬ 
stellen: 
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a Alle Anteile i haben dieselbe Temperatur und 
auch denselben Druck, nehmen aber verschie¬ 
dene Volumina ein. Mit verschiedenen m- und 
M- gilt dann für die noch unbekannten Einzelvo¬ 
lumina V- bzw. das unbekannte Gesamtvolu¬ 
men V des Gesamtgemisches: 

R = und 

Mj p Mp 

Vj _mj M _ rij 
V m n 


sondert benutzen und natürlich auch für das ge¬ 
samte Gasgemisch. 

■ Dies führt zum Begriff des Partialdruckes und 
zup = Ep;. 

Das Daltonsche Gesetz (John Dalton, 1766-1844) 
fasst diese Überlegungen zusammen: 

Der Partialdruck jeder einzelnen Komponente 
eines Gemisches idealer Gase ist unabhängig von 
der Anwesenheit der anderen Gase. Der Druck des 
Gemisches ist gleich der Summe der Partialdrucke 
der einzelnen Komponenten. 


b Alle Anteile i haben dieselbe Temperatur, ver¬ 
teilen sich gleichmäßig im ganzen vorhandenen 
Volumen, besitzen aber verschiedene Drucke. 
Damit schreiben wir: 


P, = 


ühT 
M; V 


mT ^ 

p = -R 

MV 


und 


pj _m^ M _ fi; 
p m M- n 

Die Vorstellung (a) von Volumenanteilen ist 
fiktiv! Die zweite Vorstellung ist richtig: Jedes Gas 
ist überall im Volumen vertreten, besitzt aber un¬ 
terschiedliche Druckanteile p;, die man Partial¬ 
drucke nennt. Die Summe der Partialdrucke muss 
gleich dem Gesamtdruck p sein. Außerdem erkennt 
man, dass die Volumenanteile VJV (obwohl fiktiv, 
werden sie häufig verwendet) gleich den Druck¬ 
anteilen p;/p sind und zwar gleich den Anteilen der 
Anzahl der Mole Uj/n. Es gilt also insgesamt: 


p V 

Ep; = p und — = — 
p V 


ÜL 

n 


Fazit: 

m Wir rechnen mit idealen Teilgasen und so auch 
mit einem idealen Gasgemisch. Diese in der 
Natur sehr gut realisierte Annahme beinhaltet, 
dass es keine Wechselwirkung zwischen den 
Gasmolekülen gibt. Jedes Gas verhält sich al¬ 
so so, als ob es alleine wäre (asoziales Verhalten). 

■ Deshalb können wir die für ideale Gase gültige 
allgemeine Gasgleichung für jeden Anteil i ge- 


5.4 Die barometrische Höhenformel 

Sie beschreibt, wie der Luftdruck mit der Höhe ab¬ 
nimmt. Um sie abzuleiten, benötigen wir außer der 
Gasgleichung noch die statische Grundgleichung: Sie 
folgt aus der einfachen Vorstellung einer Luft¬ 
schicht. 

Das Gas mit konstanter Dichte p, das sich zwi¬ 
schen den Niveaus mit den Höhenkoordinaten Zj 
und Z 2 und den zugehörigen Druckwerten p; und 
p 2 befindet, übt im Niveau Z; einen im Vergleich zu 
p 2 zusätzlichen Druck Ap =pj -p 2 aus. Diesen kann 
man mit Hilfe der Schwerebeschleunigung g als das 
Gewicht der Luft pro horizontale Llächeneinheit 
zwischen den beiden Niveaus mit dem Abstand 
Az = Z; - Z 2 berechnen. Zur Unterstützung der An¬ 
schauung dient Bild 5.1. 


'^P=Pl-p2=Pg(^2-^l) = -Pg(Zl-^2) = -Pg Az 


lim 


dp 

dz 


^-Pg 


Die statische Grundgleichung dp/dz = - pg 
sagt also, dass der Luftdruck mit der Höhe ab¬ 
nimmt (negatives Vorzeichen) und dass diese Ab¬ 
nahme proportional zur Schwerebeschleunigung g 
und zur Dichte p ist. Die Dichte kann in der infi¬ 
nitesimalen Lormulierung nun auch eine Lunk- 


Z2-P2 

Luft der Dichte p 

-Pi 

Bild 5.1. Zum Verständnis der statischen Grundgleichung 
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tion der Höhe sein: p= p{z). Man kann die stati¬ 
sche Grundgleichung auch als ein Gleichgewicht 
zweier Kräfte verstehen, nämlich der vertikalen 
Komponente der Druckgradientkraft und der 
Schwerkraft: 


pdz 


+ g = 0 


Dabei sind die einzelnen Terme nun Kräfte pro 
Masseneinheit (= Beschleunigungen). 

Zur mathematischen Schreibweise sei gesagt, 
dass der Differentialquotient hier als partielle Ab¬ 
leitung dpidz geschrieben ist, um zum Ausdruck 
zu bringen, dass hier nur die Änderung von p mit z 
gemeint ist. Es wird also hier nichts darüber aus¬ 
gesagt, wie sich die Feldgröße p{x,y, z, t) mit den 
Koordinaten x,y oder t ändert. Näheres dazu siehe 
Abschn. 6.3. 

An dieser Stelle muss etwas über die Schwere¬ 
beschleunigung gesagt werden. Sie ist sehr groß 
im Vergleich zu fast allen anderen in der Atmo¬ 
sphäre vorkommenden Beschleunigungen (siehe 
das Skalendiagramm des Bildes 2.1). Ursächlich 
stammt sie vor allem aus der Newtonschen Anzie¬ 
hungskraft der gewaltigen Erdmasse, aber zu ei¬ 
nem kleinen Teil auch aus der Zentrifugalkraft der 
Erdrotation. Fänden wir unter jedem Punkt der 
Erdoberfläche denselben Aufbau des Erdinneren, 
dann wäre g eine Funktion nur vom Abstand von 
der Erdoberfläche z und der geographischen Brei¬ 
te (p. In Wirklichkeit ist aber der innere Aufbau der 
Erde sehr inhomogen, so dass g im Prinzip an jeder 
Stelle der Erde einen anderen Wert aufweist. Diese 
Unterschiede sind aber nicht so groß, dass wir sie 
in der Meteorologie berücksichtigen müßten. Wir 
merken uns hier nur die Abhängigkeit von z und (p, 
die durch die folgende Gleichung beschrieben wird: 

g{(p, z) = 9,80665 m s“^ (1 - 0,0026373 cos 2(p 

+ 0,0000059 cos^2p)(l - 3,14 • 10“^z/m) 


Aus ihr errechnet sich als Schwerebeschleuni¬ 
gung im Meeresniveau (z = 0): 

■ an den Polenggo= 9,83257 m s“^; 

■ in 45° Breite ^45 = 9,80665 m s“^ (dies ist die sog. 
Normal-Schwerebeschleunigung ^jj); 

■ am Äquator g^ = 9,78084 m s”^. 


Pol 


Äquator 

^New 9 

Bild 5.2 Richtung der Schwerebeschleunigung und ihrer 
Komponenten 

Bild 5.2 zeigt, wie sich der Vektor g aus dem Zu¬ 
sammenwirken der Newtonschen Anziehungs¬ 
kraft gi^^ und der aus der Erdrotation folgenden 
Zentrifugalkraft ergibt. Durch das Zusammen¬ 
spiel dieser beiden Kräfte hat sich die Erde soweit 
abgeplattet, dass g als Resultierende aus und 
^2 senkrecht auf der Oberfläche steht. 

Nun können wir die Änderung des Luftdruckes 
mit der Höhe, die wir durch die statische Grund¬ 
gleichung schon beschrieben haben, weiter be¬ 
trachten. Ersetzen wir in ihr die Dichte pmit Hilfe 
der Gasgleichung, dann ergibt sich 

dz 

Um den Druck in einer bestimmten Höhe z, also 
p{z), zu erhalten, integrieren wir diese Gleichung 
über die Höhe z. Dabei muss bedacht werden, dass 
im Prinzip nicht nur p, s ondern auch T und Funk¬ 
tionen von z sind. Wie wir oben gesehen haben, 
kann man aber in sehr guter Näherung als höhen¬ 
konstant betrachten. Für die Temperatur machen 
wir hier zwei verschiedene Ansätze: 



a T= const, d.h. isotherme Atmosphäre. Die Inte¬ 
gration erfolgt über die Trennung der Variab¬ 
len p und z, wodurch man 



Z 




f 

p = poexp 

V 


g(z-Zo) ^ 

Rl^ J 


g(z-Zo) 

R^r 
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erhält. Die Integration wird von einem Niveau Zg, 
in dem ein Druck pQ herrscht, bis zu einem an¬ 
deren Niveau z mit dem Druck p geführt. Das 
Ergebnis ist die gesuchte integrale Formulie¬ 
rung der Änderung des Druckes mit der Höhe, 
die Funktion p(z); wir nennen sie barometrische 
Höhenformel (für die isotherme Atmosphäre). 
Im Exponenten stehen die potentielle Energie 
(oder die Differenz der Geopotentialwerte g^z 
und gZg) und eine thermische Energie RlT. Die 
Abnahme des Druckes p mit der Höhe z erfolgt 
von Po in Zg ausgehend exponentiell mit der Hö¬ 
hendifferenz (z - Zg). Die Annahme der isother¬ 
men Atmosphäre erleichtert zwar die Integra¬ 
tion, sie wird aber den wirklichen Verhältnis¬ 
sen nicht gerecht: im Mittel nimmt vielmehr die 
Temperatur mit der Höhe um 0,65 °C/100 m ab. 
Will man dennoch mit dieser barometrischen 
Höhenformel einigermaßen richtig rechnen, 
dann muss man für T die Mitteltemperatur der 
betrachteten Schicht zwischen Zg und z einset- 
zen (siehe dazu die Übungsaufgaben). Beachte, 
dass T (wie in der Gasgleichung) die thermo¬ 
dynamische Temperatur (= Kelvin-Temperatur) 
ist. Eine Anwendung dieser Gleichung ist die Re¬ 
duktion des an einer (in einer bestimmten Hö¬ 
he z gelegenen) Station gemessenen Luftdruckes 
auf das Niveau NN (NormalNull = Meeresni¬ 
veau); dies ist z. B. notwendig zum Zeichnen der 
Bodenwetterkarte, die ja den Druck in NN dar¬ 
stellt (s. Abschn. 19.2). 

Richtiger wäre es also, wir würden die Hö¬ 
henabhängigkeit von T bei der Integration be¬ 
rücksichtigen. Dies ist aber in der Praxis schwie¬ 
rig, da es sich bei T{z) meist um keine einfache 
Funktion handelt. Sie könnte allerdings im Ein¬ 
zelfall aus einer Radiosonden-Messung bekannt 
sein. Zumindest kann man entweder den Schicht¬ 
mittelwert aus dieser Sondierung entnehmen, 
wenn man, wie oben erwähnt, mit der soeben 
abgeleiteten Exponentialform rechnen will, oder 
aber eine lineare Näherung verwenden. Damit 
das möglich ist, muss die statische Grundglei¬ 
chung nun so integriert werden, dass T nicht als 
Konstante, sondern als lineare Funktion von z 
eingeht. 

b T=Tgg - yz, d. h. linearer Ansatz für die Tempe¬ 
ratur. Hierbei ist /meist positiv. Bei der vertika¬ 
len Koordinate, die allgemein mit z bezeichnet 


wird, unterscheiden wir zwischen z = 0 (dafür 
gilt T = Tgg) und z = Zg (das ist die untere Gren¬ 
ze der Integration, dafür gilt T= Tg = Tgg - yZg). 
Jetzt ergibt sich als Integration von Zg bis z bzw. 
Po bisp: 

dp _ ^ dz 

P ^00 “ 7^ 

P 1 ^ 

ln— = --^\n{Tgg — yz) -t- const 

Po ZRl 

Die Integrationskonstante ermittelt man 
durch Einsetzen von p = po und z = Zg. Damit gilt 
ln (p/po) = 0 und const = -( l/y){g/\) ln (Tqo - yZg) 
und so 

Po ZR-l ^00 7^0 


\7gg /Zoy 

Dies ist eine Potenzfunktion, bei der das Ver¬ 
hältnis aus zwei Temperaturgradienten, nämlich 
dem der homogenen Atmosphäre g/R^ (s. Ab¬ 
schn. 12.1) und dem aktuellen y, im Exponen¬ 
ten steht. 


5.5 Die Druckmessung 

Die Druckmessung erfolgt mit Barometern (griech. 
barys = schwer). Im Folgenden werden drei ver¬ 
schiedene Barometer-Typen vorgestellt. 

A Flüssigkeitsbarometer 

Die Geschichte ihrer Entwicklung ist recht span¬ 
nend und kann bei Middleton (1969) nachgelesen 
werden. Das erste mit Quecksilber gefüllte Gerät 
stammt von Torricelli (1644). Das erste Wasser- 
Barometer hat Otto von Guericke 1654 in Magde¬ 
burg gebaut. Torricelli wollte ein Instrument her¬ 
steilen, „das die Änderungen der Luft zeige, die ein¬ 
mal schwerer und grober, dann wieder leichter und 
zarter sei“ (Brief von Torricelli an Michelangelo 
Ricci). So ist Torricelli der Erfinder des Barome¬ 
ters, denn es ging ihm nicht primär um die Her¬ 
stellung des Vakuums, was vorher schon gelungen 
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war, sondern darum, den Luftdruck zu messen. Sein 
Instrument versagte aber bei der Messung von 
Luftdruckänderungen. Otto von Guericke sagte 
1660 einen starken Sturm voraus, da sein Barome¬ 
ter außerordentlich stark fiel. Damit waren wohl 
die Mittelbreiten-Tiefs entdeckt. 

Ein Flüssigkeits-Barometer ist eigentlich nur ein 
mit einer Flüssigkeit gefülltes halb offenes gerades 
{rechte Seite von Bild 5.3) oder U-förmiges Rohr 
{linke Seite des Bildes). Damit es als Messgerät be¬ 
zeichnet werden kann, benötigt es noch eine Skala. 
Torricelli verwendete gerade, an einer Seite ge¬ 
schlossene Glasrohre, die er von der offenen Seite 
her ganz mit Quecksilber füllte. Will man sein Ex¬ 
periment nachvollziehen, dann drückt man zu¬ 
nächst den Daumen auf die Öffnung eines solchen 
vollends mit Quecksilber gefüllten Rohres, so dass 
sich nichts als Quecksilber in dem Rohr befindet 
und das Rohr fest verschlossen ist; dann stülpt man 
das Rohr um, so dass die mit dem Daumen geschlos¬ 
sene Öffnung nach unten zeigt, und taucht diese 
Seite in eine mit Quecksilber gefüllte Wanne und 
nimmt den Daumen weg. Dann läuft nicht etwa das 
ganze Quecksilber wieder aus, vielmehr rutscht die 
Quecksilbersäule lediglich ein Stückchen hinunter, 
so dass der Abstand zwischen ihrem oberen Me¬ 
niskus und der Qberfläche des Quecksilbers in der 
Wanne bei „Normalbedingungen“ (s. u.) 76 cm be¬ 
trägt. Über dem Meniskus befindet sich dann in 
dem geschlossenen Teil des Rohres ein Vakuum. 
Diese Stellung entspricht einem Gleichgewicht des 
Quecksilbers in der Säule: im Niveau «der Skizzen 
halten sich der von der Säule ausgeübte Druck und 
der äußere Luftdruck die Waage. Mit p = p^^gh ist 



Bild 5.3. Flüssigkeitsbarometer; links: U-förmiges Rohr; 
rechts: Torricelli-Rohr 


der von der Säule ausgeübte Druck streng proportio¬ 
nal zur ablesbaren Höhe h. Den Druck kann man aus¬ 
rechnen, wenn man die Dichte des Quecksilbers und 
die Höhe h kennt, und dies ist dann gleichzeitig 
der gesuchte Luftdruck. Mit Atg= 13,595 • 10^ kg m“^ 
und ■ 10^ kg m”^, beides bei 0 °G, ergibt 

sichbeim mittleren Luftdruck in NN von 1013,25 hPa 
und der Norm-Schwerebeschleunigung für die 
Höhe h der Flüssigkeitssäule = 0,760 m und 
10,332 m. Qtto von Guericke musste sich 
also einiges überlegen, wie er sein 10 m langes 
Barometer-Rohr anbringt und befestigt. Er tat dies 
außerhalb des Hauses und las den oberen Menis¬ 
kus vom Dachfenster aus ab. Bezogen auf das Hg- 
Barometer hat man früher (und heute noch in der 
Medizin) als Druckeinheit „1 mm-Quecksilber- 
säule“ = 1 Torr = Druck von 1 mm Quecksilbersäu¬ 
le bei 0 °G und Normalschwere benutzt. Der mitt¬ 
lere Luftdruck in NN von 1013,25 hPa beträgt in 
dieser Einheit 760 Torr, woraus man leicht zu der 
Einheitengleichung 1 mm Hg = 1 Torr = 1,33322 hPa 
findet. 

Wir kehren noch einmal zu Bild 5.3 zurück. 
Wollen wir beim U-Barometerrohr eine Skala an¬ 
bringen, müssen wir uns folgendes überlegen: 
Wenn die lange linke Flüssigkeitssäule um eine 
Länge A£ fällt, steigt aus Kontinuitätsgründen die 
rechte kurze um die gleiche Länge At, und h än¬ 
dert sich um Ah = 2AI. Im Falle des Torricelli- 
Rohres mit einem Flüssigkeits-Querschnitt q, das 
in einer Wanne mit dem inneren Querschnitt Q 
steht, geht das Verhältnis q/Q in Ah ein. Steigt oder 
fällt der obere Meniskus der Quecksilbersäule um 
die Länge Ai, so ist Ah = {l + q/Q)Ai. Man kann 
nun eine feste Skala anbringen und den Stand 
des oberen Meniskus an ihr ablesen. Soll diese Ab¬ 
lesung direkt Ah sein, dann muss man eine mit 
1/{1 + q/Q) reduzierte Skala einführen. Bei q = 0,5 cm^ 
und Q = 25 cm^, das sind typische Werte für ein 
Stationsbarometer, ist 1/{1 + q/Q) = 0,98. Eine 
angebrachte Druckskala ist üblicherweise für 
die Dichte des Quecksilbers bei 0 °G, das ist yOHg.o-c’ 
und die Normal-Schwerebeschleunigung be¬ 
rechnet. 

Somit ist der Luftdruck b, den man aus der Ab¬ 
lesung der Höhe des oberen Meniskus erhält, nur 
dann derwahre Luftdruck p, wenn ÜHg,o°c 
g = gj^. Im Allgemeinen, wenn ^ Aig,o°c und/oder 

das nicht der Fall. Es gilt vielmehr 
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P = pHggh = pHg,0"C^N^ — 

PHg,0°C 

Ablesung b Korrektur K 

Daraus erkennt man die Notwendigkeit und die 
Größe einer Korrektur der Ablesung. Mit = y%g_o"c/ 
(1 + cP), wobei P die Celsius-Temperatur und c der 
thermische Ausdehnungskoeffizient des Quecksilbers 
mit c= 1,81 ■ 10“^ K“^ ist, und g = gilt- 

K= (1 -t- Mit dieser Korrektur ist das Hg- 

Barometer ein sehr genaues Gerät. Ein Stations¬ 
barometer erlaubt so Messungen mit einer Genauig¬ 
keit von 0,1 hPa = 10 Pa. 

B Aneroidbarometer 

Aneroidbarometer (griech. a = ohne, neros = Flüs¬ 
sigkeit) sind teilevakuierte Druckdosen (Vidie-Dose) 
von einigen cm Durchmesser und weniger als 1 cm 
Höhe,bei denen sich die Federkraft der Dose und der 
äußere Fuftdruck die Waage halten. Steigt der äußere 
Fuftdruck, so wird die Dose etwas zusammenge¬ 
drückt. Die dabei auftretende Fängenänderung (Än¬ 
derung der Höhe der Dose) kann nach verschiede¬ 
nen Verfahren, z. B. durch ein mechanisches Hebel¬ 
system oder einen induktiven Weggeber, in eine An¬ 
zeige oder Registrierung (Barograph) umgesetzt wer¬ 
den. Eine Kombination von mehreren Dosen (Dosen¬ 
satz) bringt eine Verstärkimg des Effektes der Fängen¬ 
änderung. Der Grundgedanke eines solchen Ane- 
roids taucht übrigens schon bei Gottfried Wilhelm 
Feibnitz (1702) auf. Ein erstes Gerät wurde von 
Fucien Vidie (1844) gebaut. Vorteile der mit solch 
kleinen Messelementen gebauten Barometer und 
Barographen sind: leichte Transportfähigkeit (des¬ 
halb Benutzung als Höhenmesser und in Radio¬ 
sonden), leichte Registriermöglichkeit und keine 
Notwendigkeit von Korrekturen, wenn der Tempe¬ 
ratureinfluss durch technische Maßnahmen (z. B. 
Verwendung bestimmter Materialien) kompensiert 
ist. Als Nachteil ist die im Vergleich zum Hg-Baro- 
meter verringerte Messgenauigkeit zu nennen, die 
aus der elastischen Nachwirkung der Dose (Hyste¬ 
rese), der doch recht kleinen Fängenänderung und 
der Fagerreibung von Übertragungsgliedern und 
der Registriereinrichtung resultiert. 

Die Benutzung eines Dosenbarometers als Hö¬ 
henmesser (z. B.beim Bergsteigen oder in Flugzeu¬ 


gen) versteht man leicht, wenn man die barometri¬ 
sche Höhenformel nach z umschreibt: 


g P 

Höhenmesser besitzen gewöhnlich zusätzlich 
zur Druckskala (p) eine Höhenskala (z), die mit 
Hilfe einer der Standard-Atmosphäre (s. Ab- 
schn. 10.1) entsprechenden Funktion T{p) und 
mit Zg= 0 und po=l 013,25 hPa errechnet ist. Im 
konkreten Fall kann aber dieses T{p) anders sein, 
und man sollte eine Temperaturkorrektur (theore¬ 
tisch korrekt mit Hilfe der virtuellen Temperatur, 
s. Abschn. 8.1.7) durchführen. Abweichungen von 
der Ausgangshöhe und dem Ausgangsdruck kor¬ 
rigiert man, indem man den Höhenmesser (z. B. 
zu Beginn der Bergtour) auf das bekannte Zq ein¬ 
stellt. 

C Siedebarometer 

(auch Siedethermometer oder Siedehypsometer) 

Der Siedepunkt einer Flüssigkeit (hier: des Was¬ 
sers) hängt vom äußeren Luftdruck ab. Wir verste¬ 
hen ihn als die Temperatur, bei der der Sättigungs¬ 
dampfdruck der Flüssigkeit gleich dem äußeren 
Luftdruck ist. Näheres dazu bieten die Ausführun¬ 
gen zur Dampfspannungskurve in Abschn. 8.1.1. 
Über die Bestimmung des Siedepunktes - das ist 
die Messung der Temperatur, bei der die Flüssig¬ 
keit im aktuellen Falle siedet - kann man sowohl 
den Luftdruck als auch die Höhe messen. 


5.6 Die Luftdruck-Verteilung an der 
Erdoberfläche 

Wir haben den Luftdruck theoretisch eingeführt, 
seine Definition besprochen und Messmethoden 
erörtert. Wir haben ganz zu Beginn auch gesagt, 
dassp = p{x,y, z, t) eine Feldgröße ist, also eine Ver¬ 
teilung in Raum und Zeit besitzt. Als meteorologi¬ 
sches Beispiel und auch als Basis zum Verständnis 
von Wetter und Klima interessiert uns nun seine 
globale Verteilung an der Erdoberfläche. Diese wird 
zusammen mit anderen Informationen, die einen 
engen Bezug zum Luftdruck besitzen, auf Bild 5.4 
dargestellt. Im Einzelnen zeigen die beiden Teil¬ 
bilder: 
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Tabelle 5.2. Anordnung der Druckzonen auf der Erde unabhängig von der Land-Wasser-Verteilung 


geographische 

Breite 

Luftdruck 

erkennbare Systeme 

kl. = klimatologisch,a. = aktuell 

in aktuellen Satellitenbildern 
erkennbar 

Pol 

H 

nur sehr flaches Hoch 


60” 

T 

kl.: Island- und Aleuten-Tlef 

a.: wandernde Zyklonen 

Wolken, lange Wellen, Wirbel 

30° 

H 

kl. und a.: Subtropenhoch,z. B. Azorenhoch 

wenig Wolken, meist nur Stratocumulus 

Äquator 

T 

kl. und a.: ITCZ = Innertropische Konvergenzzone 

konvektive Wolkensysteme 


■ Lang]ähr ig gemittelte Werte des Luftdrucks in NN 
(Normal-Null) für die Monate Januar imd Juli, ge¬ 
zeichnet in der Form von Isobaren (= Linien glei¬ 
chen Luftdrucks); 

■ Langjährig gemittelte Werte der horizontalen 
Windgeschwindigkeit in Bodennähe. Die Richtimg 
der gezeigten Windpfeile entspricht der langjäh¬ 
rig gemittelten Windrichtung, ihre Länge der lang¬ 
jährig mittleren Windstärke in den betreffenden 
Monaten. Richtung und Stärke des Windvektors 
stehen in einem engen Zusammenhang mit der 
gezeigten Druckverteilung; Näheres dazu s. Teil IV. 

■ Die mittlere Lage der Inner tropischen Konver¬ 
genzzone (ITCZ),/ett gestrichelt. 

Zu Bild 5.4 wäre sehr viel zu sagen, es sei dem 

Leser zum intensiven Anschauen empfohlen. Wir 

wollen hier nur stichwortartig einige besonders 

wichtige Punkte heraussteilen: 

■ Den Luftdruck in Meeresniveau oder in NN er¬ 
hält man durch Reduktion auf NN mit Hilfe der 
barometrischen Höhenformel. Ohne eine solche 
Reduktion erhielten wir eine Karte, die im We¬ 
sentlichen die Höhenschichtlinien wiedergäbe 
(Reliefkarte). 

■ Wir sehen hier eine klimatologische Darstellung 
der Druckverteilung; es handelt sich also nicht 
um irgendwelche aktuellen Verteilungen, son¬ 
dern um mittlere. 

■ Diese mittlere Bodendruckverteilung zeigt eine 
sehr deutliche Abhängigkeit von der geographi¬ 
schen Breite, die man besonders auf der Süd¬ 
halbkugel erkennt, wo es weniger „Störungen“ 
durch die Land-Wasser-Verteilung gibt. Dies ist 
in Tabelle 5.2 schematisiert dargestellt. 

■ Auf der Nordhalbkugel gibt es sehr deutliche 
Effekte der Land-Wasser-Verteilung: hohen (tie¬ 


fen) Luftdruck über den Kontinenten im Win¬ 
ter (Sommer). 

■ An dieser Stelle sehen wir bereits, dass die bo¬ 
dennahen Winde meist schräg zu den Isobaren 
wehen und nicht - wie wir vielleicht erwarten 
würden - entlang dem Druckgefälle, das wäre 
senkrecht zu den Isobaren. 

■ Besonders deutlich erscheinen in dieser klima- 
tologischen Darstellung die gleichmäßig we¬ 
henden und in die ITCZ mündenden NO- und 
SO-Passate und die Monsun-Winde in Indien, 
SO- und 0-Asien und in W-Afrika. Monsun 
heißt „Wind mit jahreszeitlichem Wechsel“. 
Der jahreszeitliche Aspekt ist dadurch betont, 
dass die Teilbilder für die extremen Jahreszei¬ 
ten gelten. 

■ Die höchsten Druckwerte, die als Isobarenbe¬ 
schriftung auf diesen Karten erscheinen, sind 
1030 hPa über der Antarktis im Südwinter und 
ebenfalls 1030 hPa im Kältehoch Sibiriens im 
Nordwinter, die tiefsten 990 hPa. Es ist hier noch 
von Interesse, welche aktuellen Extremwerte des 
Luftdrucks in NN auftreten. So kann im Kern 
Tropischer Zyklonen der Druck unter 900 hPa 
fallen. Zum Beispiel fiel vom 11. zum 12. Novem¬ 
ber 1971 im Auge des Taifuns Irma östlich der 
Philippinen der Luftdruck in 241/2 Stunden um 
97 hPa von 980 auf 883 hPa. Dies Beispiel kenn¬ 
zeichnet nicht nur einen extrem tiefen abso¬ 
luten Wert, sondern auch eine extreme Ver¬ 
tiefungsrate. Im Islandtief treten Minima bis 
-910 hPa auf, z. B. 915 hPa am 15.12.1986 und 
912 hPa am 10.01.1993. Der auf NN reduzierte 
Luftdruck erreicht in Mitteleuropa Werte von 
-1040 hPa, aber im Kältehoch Innerasiens 
Werte bis zu -1 085 hPa, z. B. 1 084 hPa am 
31.12.1968 an der 262 m über NN gelegenen 
Station Agata in Mittelsibirien. 
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Bild 5.4. Langjährige Monatsmittel der Luftdruck-Verteilung auf der Erde in NN für Januar (a) und Juli (b). Außer den 
Isobaren zeigen die Teilbilder auch die langjährigen Monatsmittel der bodennahen Windgeschwindigkeit in 10 m Höhe 
und {fett gestrichelt) die mittlere Lage der Innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) in den betreffenden Monaten. Ein 
Maßstab für die Pfeillänge, die einer Windstärke von 10 ms * entspricht, ist unter den beiden Teilbildern dargestellt. Die 
Daten stammen aus den für die 40 Jahre von 1957 bis 1996 durchgeführten Re-Analysen von Kalnay et al. (1996). Bild: 
H. Mächel (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 


















































































































Kapitel 6 

Die Windgeschwindigkeit 


6.1 Definition 

Die Windgeschwindigkeit ist die Geschwindigkeit, 
mit der sich die Luft bewegt. Dies können wir als 
Definition der hier zu behandelnden Größe anse- 
hen. Sie ist eine vektorielle Größe, wir bezeichnen 
sie mit v, ihre SI-Einheit ist m s”\ 

Wenn wir davon sprechen, dass sich die Luft be¬ 
wege oder dass die Luft eine Dichte oder einen 
Druck habe, dann beziehen wir diese Eigenschaf¬ 
ten immer auf Luftteilchen oder Luftpakete (engl. 
parcels ofair). Diese makroskopische Betrachtungs¬ 
weise ist die Grundlage der Kontinuums-Mecha¬ 
nik oder -Hydrodynamik. Ein solches Luftpaket 
muss so viele Moleküle enthalten, dass die statisti¬ 
schen Eigenschaften Windgeschwindigkeit, Druck, 
Dichte usf. eindeutig definiert sind. Dies ist bereits 
bei sehr kleinen Luftteilchen der Fall. Zum Beispiel 
besteht ein kugelförmiges Teilchen trockener Luft 
von nur 1 mm Durchmesser bei einer Dichte von 
1 kg m'^ aus 1 • lO'® Molekülen, womit die genann¬ 
te Bedingung sicher erfüllt ist. Aber wir können uns 
natürlich auch größere Teilchen vorstellen. Ein Luft¬ 
teilchen muss auch eine zweite Bedingung erfül¬ 
len, nämlich die, dass das Teilchen bzw. das von ihm 
eingenommene Volumen sehr klein ist im Verhält¬ 
nis zu dem gesamten betrachteten atmosphäri¬ 
schen Volumen oder Raum. In Näherung können 
wir dann auch von einem Punkt in diesem Raum 
sprechen. Jedes Teilchen (jeder Punkt) besitzt mit 
der ersten Bedingung statistisch eindeutig definier¬ 
te Werte der verschiedenen meteorologischen Va¬ 
riablen (also von Dichte, Temperatur, Windge¬ 
schwindigkeit usf.). Diese Variablen und ihre Ab¬ 
leitungen werden als kontinuierliche Funktionen 
von Ort und Zeit betrachtet und spannen damit 
vier-dimensionale Felder auf Wir sprechen deshalb 
von Feld-Variablen oder Feldgrößen (s. auch 2. Ab¬ 
satz zu Beginn von Teil II). Auf diese Weise gehö¬ 
ren die Begriffe Luftteilchen und atmosphärische 


Felder (bzw. Feldgrößen) im Sinne der hier darge¬ 
stellten Kontinuums-Hypothese zusammen. Das in 
dieser Weise betrachtete Fluid (Gas oder Flüssig¬ 
keit) bezeichnet man als ein Kontinuum. 

Vektoren sind Größen, die durch einen Betrag 
und eine Richtung im Raum definiert sind. Sie las¬ 
sen sich zum Beispiel durch eine mit einem Rich¬ 
tungspfeil versehene Strecke, deren Länge den Be¬ 
trag repräsentiert, im Raum darstellen. Größen, die 
allein durch einen bestimmten Betrag festgelegt 
sind (z. B. Druck, Temperatur, Dichte), nennt man 
Skalare. In diesem Sinne unterscheiden wir beim 
Vektor Windgeschwindigkeit v die Begriffe Wind¬ 
stärke (das ist der Betrag) und Windrichtung. 

In einem kartesischen (rechtwinkligen) Koordi¬ 
natensystem, das wir in der Meteorologie so wählen, 
dass die x-Achse nach Osten, die y-Achse nach Nor¬ 
den und die z-Achse nach oben (entgegen der Schwer¬ 
kraft) zeigt, läßt sich v in seine x-,y- und z-Komponen¬ 
ten zerlegen, die wir mit u, v und w bezeichnen. Diese 
ergeben sich entsprechend Bild 6.1 mit Hilfe des Azi¬ 
mutwinkels 2 und des Winkels der Zenitdistanz ^zu 

u = |r|sin^cos/l 

V = |v|sin^sin/l 
w - |v|cos^ 

Wir beschreiben den Windvektor unter Benut¬ 
zung der Komponenten als 

V - ui + vi -Vwk 

{i,j, k sind die Einheitsvektoren in x-,y- und z-Rich¬ 
tung) und die Windstärke als 

|v| = (u^ -H -H W^f'^ = vlu^ +V^ +W^ 
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Bild 6.1 . Darstellung des Vektors Windgeschwindigkeit V mit 
seinen Komponenten u, v und w in einem kartesischen Koor¬ 
dinatensystem. Vjj ist der horizontale Windgeschwindigkeits¬ 
vektor, (p der Winkel der Zenitdistanz und Ä der Azimutwinkel 

Der Windvektor ist in dem benutzten kartesi¬ 
schen Koordinatensystem durch seine drei Kom¬ 
ponenten bestimmt. In Polar Koordinaten definie¬ 
ren ihn die drei Bestimmungsstücke |v|, Ä und 

Wie beim Luftdruckfeldp(x,y, z, t) haben wir es 
in der Atmosphäre auch beim Windvektor mit ei¬ 
nem extrem komplizierten 4-dimensionalen Feld 
v(x,)',z,t) mit den Komponenten u{x,y, z,t), 
v{x,y,z, t) und w(x,y,z, t) zu tun. Dabei ist die 
Vertikalkomponente des Windes meist um den Fak¬ 
tor 10^ bis 10"'kleiner als die Horizontalkomponente. 
Charakteristische Werte sind 1 mm s”^ für die Ver¬ 
tikal- und 10 m s“' für die Horizontalkomponente. 
In Einzelfällen kann das allerdings ganz anders sein, 
so kommen im Kern von Konvektionszellen (z. B. 
schweren Gewittern) Vertikalwinde bis zu 40 m s~^ 
vor. Auch wenn sie meist klein im Vergleich zum 
Horizontalwind ist, erweist sich die Vertikalkom¬ 
ponente als sehr wetterwirksam, so z. B. beim Ab¬ 
sinken der Luft in einem Hochdruckgebiet oder bei 
der Querzirkulation an Fronten. Weil sich Horizon¬ 
tal- und Vertikal-Komponente des Windes um meh¬ 
rere Größenordnungen unterscheiden und weil die 
Vertikalwinde so schwer erfassbar sind (s. Ab- 
schn. 16.1), wird oft nur die horizontale Windge¬ 
schwindigkeit Vjj = WZ + vj und die horizontale 
Windstärke 1%! = {u^+ betrachtet. Dabei defi¬ 
niert man zur Richtungsbestimmung eine 36-teilige 
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Bild 6.2. Horizontale Windrichtung nach einer 36-teiligen 
Skala; man gibt die Richtung an, aus der der Wind kommt. 
Die Angabe 00 bedeutet Windstille 

Windrose mit einer Zuordnung zu den Richtungen, 
aus denen der Wind kommt, wie es Bild 6.2 zeigt. 
Zum Beispiel kommt ein Nordwind von Norden und 
wird mit der Zahl 36 verschlüsselt. Richtung 00 gibt 
man an, wenn die Windstärke so klein ist, dass man 
sie nicht feststellen kann. 


6.2 Messung und Registrierung des 
Windes 

Bei der Messung der Windgeschwindigkeit werden 
Betrag (Windstärke) und Richtung meist mit ge¬ 
trennten Messfühlern erfasst. Natürlich können wir 
hier nicht die Gesamtheit der Windmessverfahren 
einschließlich aller dabei auftretenden Probleme 
beschreiben. Zur Einführung in dieses Thema sei 
hier nur so viel gesagt, wie zum Grundverständnis 
notwendig erscheint. Die Windrichtung wird viel¬ 
fach mit einer Windfahne gemessen, die in die 
Windrichtung, das ist die Richtung, aus der der 
Wind kommt, zeigt. Über ein ringförmiges elektri¬ 
sches Potentiometer, auf dem ein mit der Windfah¬ 
ne verbundener Kontakt schleift, gelangt diese Rich¬ 
tung zur Anzeige. Das am häufigsten verwendete 
Gerät zur Messung der horizontalen Windstärke ist 
das Schalenkreuzanemometer (s. Bild 6.3). Ein 
Stern aus mehreren (meist 3) um eine vertikal ste¬ 
hende Achse herum angeordneten halbkugeligen 
oder konischen Schalen dreht sich um diese Achse. 
Man misst die Umdrehungsgeschwindigkeit U oder 
die Winkelgeschwindigkeit dieses Schalensterns. 
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Bild 6.3. Schalenkreuzanemometer. Der Schalenstern dreht 
sich immer in die angegebene Richtung 

Wie wir sogleich sehen werden, ist U streng pro¬ 
portional zu der die Schalen treffenden horizonta¬ 
len Windstärke, wodurch sich eine einfache Aus¬ 
wertevorschrift ergibt. 

Für zwei Schalen sei dies Prinzip hier mit Hilfe 
eines einfachen stationären (d. h. ohne Berücksich¬ 
tigung der Zeit-Abhängigkeit) Modells beschrieben 
(s. Bild 6.4). Die Einfachheit des Modells erlaubt es 
auch, die auftretenden Geschwindigkeiten nur in 
einer Richtung zu betrachten und so auf die Vektor¬ 
schreibweise zu verzichten. Auf jede Schale wirkt 
bei anströmendem Wind der Staudruck, in den die 
Luftdichte p, die Relativgeschwindigkeit Vj^ und ein 
Widerstandsbeiwert C eingehen. Letzterer hängt 
von der Form des Widerstandes ab und ist für eine 
konkave, dem Wind zugewandte Fläche größer als 
für eine konvexe. Der Wind „fängt“ sich in der kon¬ 
kaven Form, die konvexe Fläche versucht er zu um¬ 
strömen. Deshalb dreht sich das Schalenkreuz so, 
dass die konkave, dem Wind zugewandte Form dem 
Wind wegläuft, die konvexe dem Wind zugewandte 
Form sich aber auf ihn zu bewegt. Vj^ ergibt sich 
aus der zu messenden Anströmgeschwindigkeit V 
und der Umlaufgeschwindigkeit U der Schalen¬ 
mittelpunkte so, dass Vj^ der dem Wind weglaufen¬ 
den Schale gleich V-U und der auf den Wind zu¬ 
laufenden Schale gleich V+ U ist.Dies und das Fol¬ 
gende gilt ausdrücklich nur für die im Bild 6.4 ge¬ 
zeichnete Stellung der Schalen. Den Staudruck be¬ 
schreiben wir durch ViCpV^. Dabei beträgt der 
Widerstandsbeiwert Cj für die konkave Schale etwa 
1,3 und der Wert Cj für die konvexe etwa 0,3. Aus 
dem Staudruck folgt durch Multiplikation mit der 
Querschnittsfläche der Schalen F die auf die betref- 



v-u v+u 


zu messende ik 

Anströmgeschwindigkeit V 


Bild 6.4. Horizontalschnitt durch ein aus zwei Schalen be¬ 
stehendes Schalenkreuzanemometer zur Erläuterung der 
einfachen Herleitung der linearen Beziehung zwischen der 
Anströmgeschwindigkeit V und der Umlaufgeschwindig¬ 
keit U der Schalenmittelpunkte 

fende Schale wirkende Kraft und durch weitere 
Multiplikation mit dem Abstand r der Schalen¬ 
mittelpunkte von der Drehachse das Moment die¬ 
ser Kraft. Das Momentengleichgewicht der beiden 
Schalen schreiben wir als 

ViC^piV- UfFr=V 2 C 2 p{V+ UfFr 

oder nach Kürzen 

(V+ U)/{V- U)=±{Ci/Cy^ = ±q 

woraus sich mit dem positiven Vorzeichen (nur 
dieses hat hier physikalisch einen Sinn, da V > U) 

V=kU mit k= {q+l)/{q-1) 

folgt. Mit den obigen Widerstandsbeiwerten ist 
k « 3. Diese Ableitung lehrt uns, dass sich die zu 
messende Horizontalwindstärke Vals lineare Funk¬ 
tion der Umdrehungsgeschwindigkeit U ergibt und 
zwar etwa als das Dreifache von U. Außerdem sieht 
man leicht ein, dass das rotations-symmetrische 
Gerät die horizontale Windstärke erfasst, ohne un¬ 
terscheiden zu können, aus welcher Richtung der 
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die Drehmomente an den Armen erzeugende Ho¬ 
rizontalwind kommt. 

Natürlich läßt sich diese einfache Näherung der 
Schalenkreuz-Anemometer-Gleichung verbessern. 
Dazu betrachtet man das Kraftmoment M auf nur 
einen Arm während eines ganzen Umlaufs, d. h. für 
alle Azimutwinkel er von 0° bis 360° oder von 0 bis 
27t. Hierbei ist allerdings zu bedenken, dass nicht 
nur M, sondern auch C und Funktionen von er 
sind, so dass 

M(a) = ViCia) pV^(a) Fr 

Wenn wir wie oben wieder annehmen, dass das 
Anemometer reibungsfrei arbeitet und dass es vom 
Wind gleichmäßig (stationär) angeströmt wird, 
dann muss die Summe über die Momente M(er) in 
allen möglichen Stellungen, also das Integral über 
M(cr) für einen ganzen Umlauf, gleich Null sein, so 
wie wir auch oben das Momentengleichgewicht als 
Summe über die beiden Momente, die sich dann zu 
Null ergänzen, hätten schreiben können. Es gilt also 

2k 

M(a)da = 0 

0 


Ein wichtiges Ergebnis einer solchen exakteren 
Rechnung, die wir hier nicht vorführen, besteht in 
der Bestätigung, dass k wirklich eine Konstante ist. 
Diese kann man durch Eichung in einem Windka¬ 
nal bestimmen. Es ist dann möglich, aus einer Mes¬ 
sung von U (z. B. über die Rotationsfrequenz) V 
auszurechnen oder V direkt zu registrieren. Dies 
hier beschriebene, als Messgerät doch recht einfa¬ 
che Schalenkreuzanemometer erfordert weitere 
recht komplizierte Rechnungen, will man sein dy¬ 
namisches Verhalten studieren, das heißt, wie es 
sich bei einem mit der Zeit stark variablen V bzw. 
Windvektor benimmt. 

Solche Überlegungen führen uns dann zu der 
Frage, wie gleichmäßig oder ungleichmäßig der 
Wind überhaupt weht. Eine Antwort gibt die Re¬ 
gistrierung von Windrichtung und Windstärke in 
Bild 6.5. Man erkennt die starken Schwankungen 
beider Größen. Diese Fluktuationen sind von gro¬ 
ßer Bedeutung, wenn wir in Abschn. 6.4 den Be¬ 
griff der Turbulenz definieren und wenn wir dort 
versuchen, den atmosphärischen Transport zu 
verstehen. Man ersieht daraus auch, dass es bei 
der Angabe von Werten der Windstärke und der 
Windrichtung von erheblicher Bedeutung ist, ob es 


Bild 6.5. 

Beispiel einer Registrie¬ 
rung von Windrichtung 
und Windstärke, gemessen 
3 m über der Erdoberfläche 
mit einem zeitlich hoch 
auflösenden Ultraschall- 
Anemometer. Eingetragen 
sind 30 s-Mittelwerte. 

Bild: CI. Drüe (Meteor. 

Inst. Univ. Bonn) 
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sich um Momentanwerte, Extremwerte oder Mit¬ 
telwerte über unterschiedliche Zeitintervalle han¬ 
delt. 

Man kann die Windstärke auch schätzen. Bevor 
man Instrumente hatte, benutzte man dazu empi¬ 
rische Skalen. Die bekannteste ist die Beaufort-Ska¬ 
la, die in Kasten 6.1 bzw. Tabelle 6.1a und b darge¬ 
boten wird. Sie wird heute z. B. noch von Seglern 
oder im allgemeinen Sprachgebrauch verwandt, 
weil sie recht anschaulich ist. Die Beaufort-Grade 
entsprechen bestimmten Stufen der über 10 min 
gemittelten Windstärke. 


6.3 Änderung von Größen mit den 
Feldkoordinaten 

Bei den meteorologischen Elementen handelt es 
sich - wie schon öfter erwähnt - um Feldgrößen; sie 
alle sind Funktionen von x,y, z und t, das heißt, sie 
ändern sich mit diesen vier Feldkoordinaten. Die¬ 
se Änderungen beschreibt man mit dem mathema¬ 
tischen Hilfsmittel der Differentialrechnung. Nun 
gibt es da zwei unterschiedliche Begriffe, die auch 
physikalisch höchst bedeutsame Unterschiede be¬ 
inhalten, das totale und das partielle Differential. 
Man spricht auch von totaler und partieller Ablei- 
tung. 

Änderungen in Richtung nur einer der Feldko¬ 
ordinaten x,y, z, t bezeichnet man als partielle Dif¬ 
ferentiale. Für eine beliebige Eigenschaft s, die ein 
Fuftteilchen besitzt, schreiben wir sie als 


de 


de 


de 


de 

dx 

y,z,t 

dy 

X,Z,t 

dz 

x,y,t 

ät 


wobei z. B. der erste Ausdruck die Änderung von s 
beschreibt, wenn sich nur die Koordinate x ändert, 
während y, z und t festgehalten werden. Der letzte 
Ausdruck bedeutet sinngemäß die Änderung von s 
nur mit der Zeit t, während alle drei Ortskoordi¬ 
naten festgehalten werden. Diese Ableitung nennt 
man wegen des festen Ortes auch lokale Ableitung 
oder lokale Änderung oder lokalen partiellen Dif¬ 
ferentialquotienten. Wir können hier auch direkt 
physikalische Bedeutungen erkennen: mit einem an 
einem festen Ort installierten Thermometer misst 
man T{t), die von einem mit ihm verbundenen Re¬ 
gistriergerät angezeigten Veränderungen sind öT/dt. 


Eine Vertikalsondierung (z. B. mit einer Radioson¬ 
de) misst das Profil T{z) bzw. dTldz bei festgehal¬ 
tenen x,y und t, wenn man das horizontale Verdrif- 
ten der Sonde und das Verstreichen der Zeit beim 
Aufstieg nicht berücksichtigt. 

Die Bewegung eines Fuftteilchens beschreiben 
wir über seine Geschwindigkeit, d. h. über den 
Weg s, den es in der Zeit t zurücklegt. Dies ist eine 
Raumkoordinaten-Änderung, die das Teilchen mit 
der Zeit vollzieht, und wir schreiben dies als 

_ ds . _ T -r r 

V - — mit s = xt -t- y ) -\-zk 
dt 

wobei i,i und k die Einheitsvektoren in x-,y- und 
z-Richtung bedeuten. Da wir bei dieser Änderung 
mit der Zeit keine der 4 Feldkoordinaten festhalten, 
können wir nicht mehr didt schreiben, wie wir es 
bei den partiellen Differentialen getan haben. Viel¬ 
mehr benutzen wir hier das kleine d und schrei¬ 
ben d/dt, was wir als totales Differential bezeich¬ 
nen und unten noch näher erklären werden. Die 
Änderung des Weges s mit der Zeit ergibt sich so 
als 


ds dx r dy - dz r 
V = — = — i + — ] + — k 
dt dt dt dt 


Die Komponenten von v, das sind dx/dt, dy/dt 
und dz/dt, bezeichnen wir mit u, v und w. Sie las¬ 
sen sich nach der Vektorrechnung, deren Kenntnis 
wir hier voraussetzen, auch als skalare Produkte 
von V mit dem jeweiligen Einheitsvektor schreiben, 
so dass für sie insgesamt gilt: 

dx _ r 
w = — = V • z 
dt 


dy 

dt ^ 


dz _ - 
w - — - V ■ k 
dt 


Als nächstes fragen wir danach, wie sich bei ei¬ 
nem Fuftteilchen, das sich frei im Raum bewegt, die 
Eigenschaft fmit der Zeit ändert, ohne dass dabei 
irgendeine Koordinate festgehalten wird. Diese Ab¬ 
leitung ist natürlich etwas anderes als die zeitliche 
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Änderung an einem festen Ort; es ist die Änderung 
von £•, die ein bewegtes Luftteilchen erfährt, oder 
die Änderung von s, die man feststellt, wenn man 
mit dem Luftteilchen reist, oder die Änderung von 
£ auf einer Teilchenbahn {engl, following a parcel 
path). Wir sprechen auch von der individuellen 
Änderung (in Bezug auf ein individuelles Teilchen) 
oder von der totalen Änderung (oder dem totalen 
Differentialquotienten oder der totalen Ableitung), 
letzteres, weil nun Änderungen mit allen vier Ko¬ 
ordinaten berücksichtigt werden. Man erkennt den 
Zusammenhang mit den partiellen Ableitungen, 
wenn man sich ein Teilchen vorstellt, das sich in dem 
vierdimensionalen Raum, in dem wir denken, von 
einem Punkte 


Po(Xo,7o. Zo> ^o) zu dem Punkt 

PÄ^o + Zq + dz, tg -t- dt) 

bewegt und dabei eine Änderung df erfährt. Diese 
ergibt sich zu 


, ds 
de ^ — 
dt 

de 

H- 

dy 


Xyy,z 


x,z,t 


, de 
dt + — 
dx 

, de 


dx 


y,z,t 


dz 


x,y,t 


Mit den oben definierten Geschwindigkeits¬ 
komponenten wird daraus 


de de de de de de ^ ^ 

dt dt dx dy dz dt 

Dies ist die totale Ableitung von f nach der Zeit, 
wobei alle partiellen Ableitungen berücksichtigt 
werden. V ist der Nabla-Operator. Dieser wird ma¬ 
thematisch wie ein Vektor mit den Komponenten 
d/dx, didy und didz behandelt; Vf bedeutet grad e, 
wenn fein Skalar ist. v ■ Vf ist das skalare Produkt 
der Vektoren v und Vf. Die letzte Gleichung be¬ 
sagt, dass sich die totale Ableitung de/dt aus der 
lokalen Änderung de/dt und den mit den Geschwin¬ 
digkeitskomponenten verbundenen Änderungen 
V • Vf zusammensetzt. Letztere nennt man auch 
konvektive Änderungen. 

Dies ist noch näher zu erläutern: Es kann Vor¬ 
kommen, dass sich die Feldgröße f am festen Ort 


Kasten 6.1. Die Beaufort-Skala 

Die 12-teilige Skala für die horizontale Windstärke (s. Ta¬ 
belle 6. Ib) beruht auf dem Vorschlag des englischen Admi¬ 
rals und Hydrographen Sir Francis Beaufort (1774-1857) 
aus dem Jahre 1806. Die Grade 13 bis 17 wurden erst in 
neuerer Zeit zur Unterteilung der Orkanstufe eingeführt 
(s. Tabelle 6.1a). Die ursprüngliche Beaufort-Skala um¬ 
fasst nur die Grade 0 bis 12. Beaufort hat seine Grade über 
die Auswirkung der Windstärke auf eine voUgetakelte Fre¬ 
gatte seiner Zeit definiert. Mit der Veränderung der Schif¬ 
fe ging man dazu über, sie mit den Auswirkungen des 
Windes auf See zu vergleichen; Beziehungen zu den Aus¬ 
wirkungen auf Land wurden erst später aufgestellt. Die 
Zuordnung zu bestimmten horizontalen Windstärken 
erfolgte erst, als man diese zuverlässig messen konnte. 
Die Auswirkungen auf See beurteilt man nach der Grö¬ 
ße und Höhe der Wellen, dem Auftreten von Gischt und 
anderen Erscheinungen. Dabei wird angenommen, dass 
die Beobachtung über dem offenen Meer erfolgt und der 
Wind lange genug geweht hat, um den entsprechenden 
Zustand des Meeres zu bewirken. Deshalb macht es auch 
nur Sinn, diesen Zustand des Meeres mit einem zeitli¬ 
chen Mittel der Windstärke zu korrelieren, ln der Praxis 
der Wetterdienste sind das 10 min-Mittel. Als Formel für 


Tabelle 6.1 a. Die den Beaufortgraden entsprechenden 
10 min-Mittel der Windstärke in einer Höhe von 10 m 
(Standard-Höhe) über der Oberfläche 


Beaufortgrad 

ms-' 

km h ' 

Knoten 

0 

0 - 0,2 

0 - 1 

0 - 1 

1 

0,3- 1,5 

1 - 5 

1 - 3 

2 

1,6- 3,3 

6 - 11 

4- 6 

3 

3,4- 5,4 

12- 19 

7- 10 

4 

5,5- 7,9 

20 - 28 

11-15 

5 

8,0 - 10,7 

29- 38 

16- 21 

6 

10,8 - 13,8 

39- 49 

22- 27 

7 

13,9-17,1 

50- 61 

28- 33 

8 

17,2 - 20,7 

62- 74 

34- 40 

9 

20,8-24,4 

75- 88 

41 - 47 

10 

24,5-28,4 

89-102 

48- 55 

11 

28,5 - 32,6 

103-117 

56- 63 

12 

32,7 - 36,9 

118-133 

64- 71 

13 

37,0-41,4 

134-149 

72- 80 

14 

41,5-46,1 

150-166 

81 - 89 

15 

46,2 - 50,9 

167-183 

90- 99 

16 

51,0-56,0 

184-201 

100-108 

17 

>56,1 

>202 

>109 
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◄ 

die Umrechnung von Beaufort-Graden Bin Windstärken V nen Windmesser in 10 m Höhe. Umrechnung: 1 ms“' 
in ms“* gilt U=0,836ß^“. Diese Windstärken gelten für ei- = 3,6 kmh“*= 1,94 Knoten = 1,94 Seemeilenh“'. 


Tabelle 6.1 b. Die Auswirkungen des Windes im Binnenland und auf See 


Beaufortgrad 

Bezeichnung 

Auswirkungen des Windes 
im Binnenland 

Auswirkungen des Windes auf See 

0 

Windstille 

Windstille; Rauch steigt gerade 
empor 

Spiegelglatte See 

1 

leiser Zug 

Windrichtung angezeigt nur 
durch Zug des Rauches, aber 
nicht durch Windfahne 

Kleine schuppenförmig aussehende 
Kräuselwellen ohne Schaumkämme 

2 

leichte Brise 

Wind am Gesicht fühlbar; Blätter 
säuseln;Windfahne bewegt sich 

Kleine Wellen, noch kurz, aber ausgeprägter; 
Kämme sehen glasig aus und brechen sich nicht 

3 

schwache 

Brise 

Blätter und dünne Zweige be¬ 
wegen sich; Wind streckt einen 
Wimpel 

Kämme beginnen sich zu brechen;Schaum 
überwiegend glasig,ganz vereinzelt können 
kleine weiße Schaumköpfe auftreten 

4 

mäßige Brise 

Hebt Staub und loses Papier; 
bewegt Zweige und dünne Äste 

Wellen noch klein, werden aber länger; weiße 
Schaumköpfe treten aber schon ziemlich ver¬ 
breitet auf 

5 

frische Brise 

Kleine Laubbäume beginnen 
zu schwanken;Schaumkämme 
bilden sich auf Seen 

Mäßige Wellen, die eine ausgeprägte lange Form 
annehmen; überall weiße Schaumkämme;ganz 
vereinzelt kann schon Gischt Vorkommen 

6 

starker Wind 

Starke Äste in Bewegung; Pfeifen 
in den Telegraphenleitungen; 
Regenschirme sind schwierig 
zu benutzen 

Bildung großer Wellen beginnt; Kämme brechen 
sich und hinterlassen große weiße Schaum¬ 
flächen; etwas Gischt 

7 

steifer Wind 

Ganze Bäume in Bewegung; 
fühlbare Hemmung beim Gehen 
gegen den Wind 

See türmt sich; der beim Brechen entstehende 
weiße Schaum beginnt sich in Streifen in die 
Windrichtung zu legen 

8 

stürmischer 

Wind 

Bricht Zweige von den Bäumen; 
erschwert erheblich das Gehen 
gegen den Wind 

Mäßig hohe Wellenberge mit Kämmen von be¬ 
trächtlicher Länge; von den Kanten der Kämme 
beginnt Gischt abzuwehen; Schaum legt sich in 
gut ausgeprägten Streifen in die Windrichtung 

9 

Sturm 

Kleinere Schäden an Häusern; 
Rauchhauben und Dachziegel 
werden abgeworfen 

Hohe Wellenberge,dichte Schaumstreifen in 
Windrichtung; Rollen der See beginnpGischt 
kann die Sicht schon beeinträchtigen 

10 

schwerer 

Sturm 

Entwurzelt Bäume; bedeutende 
Schäden an Häusern 

Sehr hohe Wellenberge mit langen überbre¬ 
chenden Kämmen; See weiß durch Schaum; 
schweres stoßartiges Rollen der See; Sicht¬ 
beeinträchtigung durch Gischt 

11 

orkanartiger 

Sturm 

Verbreitete Sturmschäden (sehr 
selten im Binnenland außer auf 
Bergen) 

Außergewöhnlich hohe Wellenberge; durch 
Gischt herabgesetzte Sicht 

12 

Orkan 

Verwüstende Wirkung 

Luft mit Schaum und Gischt angefüllt; See voll¬ 
ständig weiß; Sicht sehr stark herabgesetzt; 
jede Fernsicht hört auf 
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mit der Zeit nicht ändert, dass also de!dt = 0 ist. In 
diesem Falle sagt man, die Feldgröße verhalte sich 
stationär. Die bewegten Teilchen können aber den¬ 
noch ihre Eigenschaft fbei der Bewegung ändern, 
nämlich entsprechend v und dem Gradienten von 
£ in dem stationären Feld. Weht z. B. in einem sta¬ 
tionären Temperaturfeld nur ein Wind in x-Rich- 
tung, so ist in diesem Falle die totale Änderung der 
Temperatur mit der Zeit dT/dt = u öT/öx.Man sollte 
sich aber klar machen, woher diese Erwärmung 
kommt. Als einzige Erklärung bleibt, dass die Teil¬ 
chen „intern“ erwärmt werden, also z. B. durch Ab¬ 
sorption von Strahlung oder frei werdende Kon¬ 
densationswärme. Somit ist dr/dt in diesem Falle 
nicht nur gleich der konvektiven Änderung von T, 
sondern entspricht auch den vorhandenen inter¬ 
nen Wärmequellen. Der Leser möge sich die Aus¬ 
sage der letzten Gleichung auch noch für die Fälle 
de/dt = 0 und konvektive Änderung gleich Null 
überlegen. In Abschn. 6.5 werden diese Gedanken 
noch einmal aufgegriffen. 

Die Änderung auf einer Teilchenbahn - also 
de/dt - wird als Lagrangesche Änderung bezeich¬ 
net, man spricht auch von der Lagrangeschen Be¬ 
trachtungsweise, wenn man die individuellen Än¬ 
derungen studiert. Im Gegensatz dazu befasst sich 
die Eulersche Betrachtungsweise mit den Änderun¬ 
gen an einem bestimmten Ort oder in einem orts¬ 
festen Volumenelement; sie widmet sich also der 
lokalen Änderung dädt. 

Mit Übergängen, wie wir sie oben von der Glei¬ 
chung für df zu der für df/dt vollzogen haben,muss 
man in der Differentialrechnung sehr vorsichtig sein. 
Oben war der Übergang erlaubt, weil wir die Ge¬ 
schwindigkeitskomponenten dx/dt, dy/dt und dz/dt 
vorher definiert hatten. Anders wäre dies, wollten wir 
aus der Gleichung für d£ Gleichungen für dddx, 
dddy oder da^dz bilden. Dies ist nicht möglich, da 
Differentialquotienten wie dt/dx, dt/dy und dt/dz 
nicht definiert sind. Dennoch kann man den blo¬ 
ßen (also ohne die entsprechenden rechten Seiten 
der obigen Gleichungen) Ausdruck da/dz sinnvoll 
benutzen; durch die Schreibweise der individuel¬ 
len Änderung sagt man, dass die Änderung von a 
gemeint sei, die ein Teilchen beim vertikalen Auf¬ 
stieg erfährt, was etwas anderes bedeutet als das 
oben über die partielle Ableitung dddz erläuterte 
Profil von a. 


6.4 Der Transport einer spezifischen 
Eigenschaft 

Atmosphärische Transporte erfolgen - mit Ausnah¬ 
me des Energietransportes durch elektromagneti¬ 
sche Wellen, dazu s. Kap. 9 - immer zusammen mit 
bewegten Molekülen oder unterschiedlich großen 
Luftteilchen des betrachteten Kontinuums (s. Ab¬ 
schn. 6.1). Ein Transport mit molekularen Teilchen 
(Brownsche Molekularbewegung) bleibt natürlich 
klein. Die Transportkapazität steigt mit der Größe 
der bewegten Luftpakete. Wir interessieren uns hier 
dafür, was alles in der Atmosphäre transportiert wer¬ 
den kann und welche Flüsse und/oder Flussdichten 
der transportierten Eigenschaften dabei entstehen. 

In der Atmosphäre werden z. B. die Eigenschaf¬ 
ten Masse und Energie transportiert. Enthält ein 
Luftteilchen eine bestimmte Masse eines Spuren¬ 
stoffes oder - als ein anderes Beispiel - einer Luft¬ 
verunreinigung, so geben wir an, wieviel Masse des 
Spurenstoffes auf die Masseneinheit des den Spu¬ 
renstoff transportierenden Luftteilchens entfällt. 
Die so gebildete Größe hat die Einheit Masse des 
Spurenstoffes durch Masse der Luft oder allgemein 
transportierte Eigenschaft pro Masse der Luft. Da 
wir auf die Masse bezogene Größen als spezifische 
Größen bezeichnen, sprechen wir von einer spezi¬ 
fischen transportierten Eigenschaft, die hier allge¬ 
mein mit ^bezeichnet werden soll, ykann z. B. auch 
für eine Energie pro Masseneinheit, also eine spe¬ 
zifische Energie, stehen. 

Als Fluss einer Eigenschaft definieren wir die 
Eigenschaft, die pro Zeiteinheit durch einen beliebi¬ 
gen Querschnitt fließt; die SI-Einheit für einen Spu¬ 
renstoff-Massenfluss ist kg s“\ für einen Energie¬ 
fluss J s”\ Eine als Flussdichte bezeichnete Größe 
enthält zusätzlich noch den Bezug auf die Flächen¬ 
einheit; sie ist definiert als die Eigenschaft, die pro 
Zeiteinheit durch die Flächeneinheit fließt; die ent¬ 
sprechenden SI-Einheiten für die obigen Beispiele 
sind kg m“^s”' und J m”^s'\ 

Wie läßt sich nun die Flussdichte für eine be¬ 
stimmte spezifische Eigenschaft deren Einheit 
Eigenschaft • kg“* ist, beschreiben? Eine Einheiten- 
Analyse mit p= Luftdichte läßt erkennen, dass 

m s ms 
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Bild 6 .6. Verteilung der Größen (von unten) spezifische Feuchte q, potentielle Lufttemperatur 0, vertikale Komponente 
der Windgeschwindigkeit w und horizontale Komponente der Windgeschwindigkeit u. Diese Daten wurden quer zu einer 
Seewindfront in einer Höhe von 160 m über dem Erdboden mit einem Flugzeug gemessen. Die Abszisse bezeichnet die 
Entfernung von der Küste. Die unruhigen Kurven stellen die in hoher Auflösung (Ax = 3 m) gewonnenen Messwerte dar, 
die glatten Kurven sind aus den Messwerten durch ein spezielles Glättungsverfahren (hier: Tiefpaß-Filterung mit einer 
Cut-off Wellenlänge von 2 km) entstanden. Auf die die Deformations-Frontogenese zeigende oberste glatte Kurve wird in 
Abschn. 20.2.5 Bezug genommen. Nach Kraus et al. (1990) 
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r , Eigenschaft 

[pvX] = - 

m s 

und somit pv eine Massen-Flussdichte und /JVjf^eine 
Eigenschafts-Flussdichte ist. Im Falle, dass jt'für eine 
spezifische Energie steht, d. h. [/] = J kg“', ist pvx 
eine Energie-Flussdichte mit [yOV j] = J m“^s“'. 

An dieser Stelle knüpfen wir nun an die Aus¬ 
führungen des Abschn. 6.2 an, wo von den starken 
Fluktuationen des Windes die Rede war. Solche 
Schwankungen finden wir bei allen atmosphäri¬ 
schen Größen, also auch bei der Lufttemperatur und 
der Luftfeuchtigkeit oder ganz allgemein bei den 
Größen, die wir uns hinter den in diesem Kapitel 
verwendeten Symbolen e und x vorstellen. Diese 
Aussage zu erhärten, ist Zweck des Bildes 6.6, das 
der Leser mit Hilfe der ausführlichen Legende stu¬ 
dieren möge. Natürlich ist die Stärke der Fluktuati¬ 
onen abhängig von der Trägheit der betreffenden 
Messfühler. Ein wegen seiner großen Wärmekapa¬ 
zität träges und somit langsam reagierendes Ther¬ 
mometer glättet diese Schwankungen, während ein 
trägheitsarmer Messfühler die realen Schwankun¬ 
gen der atmosphärischen Parameter weitgehend 
nachzeichnet. 

Bild 6.7 zeigt skizzenhaft, wie sich eine meteo¬ 
rologische Größe mit der Zeit ändert. Zur Referenz¬ 
zeit die in der Mitte des Zeitintervalls At liegt, 
läßt sich über die Zeit At ein Mittelwert s{t^,At) 
bilden, so dass für jeden Wert auf der Kurve gilt 

£{t) = £{t^, At) + £'{t) 

Die '-Größen bezeichnen wir als Fluktuationen 
oder Schwankungen. Sie treten - wie die Bilder zei- 



Bild 6.7. Zur Definition von Mittelwert At) und turbu¬ 

lenter Schwankung E'{t) einer beliebigen Größe s 


gen - mit einer gewissen Frequenz (Maß: Anzahl 
pro Zeiteinheit) auf, die man auch in eine Zeitska¬ 
la übersetzen kann und mit Hilfe der mittleren Ge¬ 
schwindigkeit auch in eine Raumskala. Man kann 
sich vorstellen, dass diese Schwankungen daher 
rühren, dass die Strömung Wirbel (engl, eddies) je¬ 
der Größe enthält, die sich einerseits in den Feld¬ 
größen unterscheiden, andererseits aber miteinan¬ 
der wechselwirken. Das ist insgesamt ein überaus 
komplexes Geschehen. Dies Phänomen - das Auf¬ 
treten von kleinskaligen Fluktuationen - nennt 
man Turhu/enz. Atmosphärische Strömungen sind 
fast immer mehr oder weniger turbulent, so dass 
der Unterschied zwischen der Zeitskala, für die wir 
eine Betrachtung anstellen wollen (z. B. 1 Stunde; 
ein Tagesgang setzt sich dann aus 24 Werten zu¬ 
sammen), und den kleineren Zeitskalen der Fluk¬ 
tuationen stets von großer Bedeutung ist. Die Phä¬ 
nomene, die in der Skala der Betrachtung liegen, 
nennen wir skalig, die Fluktuationen sind in die¬ 
sem Sinne subskalig. Die hier und in der gesamten 
Hydrodynamik viel verwendete Aufteilung einer 
aktuellen Größe in Mittelwert und Abweichung, 
also £= £+ £', geht auf Osborne Reynolds zurück; 
er wandte sie im Zusammenhang mit seinem be¬ 
rühmten Farbfadenversuch (1883) an, in dem er 
den Unterschied zwischen laminarer und turbulen¬ 
ter Strömung zeigen konnte. 

Mit dieser Aufteilung jeder Feldgröße in einen 
skaligen Mittelwert und subskalige Fluktuationen 
lassen sich auch die Energieflussdichten tiefer ver¬ 
stehen. Suchen wir z. B. eine Energieflussdichte 
charakteristisch für eine Zeitskala von einer Stun¬ 
de und interpretieren wir das Wort charakteristisch 
als den arithmetischen Mittelwert, so ist die gesuch¬ 
te Größe yOv;t', wobei der Querstrich die Mittelwert¬ 
bildung (hier im Beispiel über 1 h) bedeutet. Mit 
der Reynoldsschen Aufteilung und unter Vernach¬ 
lässigung der Fluktuationen von p{es ist also p = p', 
das ist eine sehr gute Näherung) gilt dann 

pvx = p{v + v) (X + Z') = p(y Z + y'x'} 

was man durch Ausmultiplizieren und unter Be¬ 
rücksichtigung der Regeln x' und v' = 0 (das 
gilt für feste Werte von und At) leicht verifiziert. 
Das heißt, die skalige Energieflussdichte (linke Sei¬ 
te) setzt sich, wie man ganz rechts sieht, aus zwei 
Anteilen zusammen: 
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■ dem Transport mit der mittleren Strömunghzw. 
mit dem mittleren Wind (auch konvektiver 
Transport genannt) und 

■ dem Transport durch die vielen subskaligen 
Wirbel; letzteren nennt man auch turbulenten 
Transport. 

Diese unterschiedlichen Arten des Transportes 
kann man in besonderen Fällen auch direkt sehen, 
und zwar dann, wenn die Strömung über Tracer 
sichtbar ist und wenn auch das Tracer-Material 
transportiert wird. Das ist z. B. bei einem Schorn¬ 
stein der Fall, aus dem Rauch und/oder konden¬ 
sierter Wasserdampf entweichen. Zuerst steigt die 
aus dem Schornstein kommende Luft, die Rauch 
und/oder Wassertröpfchen enthält (im Folgenden 
sprechen wir nur noch allgemein von Rauch), vor 
allem senkrecht auf, weil sie wärmer ist als die um¬ 
gebende Luft. Bei Angleichung der Temperatur 
(genauer: der Dichte) zieht der Rauch horizontal 
weg, dieses Wegziehen erfolgt vor allem mit dem 
mittleren Wind. Aber die Rauchfahne verbreitert 
sich auch dauernd durch die turbulenten Zusatz¬ 
bewegungen quer zur Rauchfahne. Die dabei täti¬ 
gen Wirbel unterschiedlicher Größe kann man mit 
dem Auge sehen (s. dazu auch Kap. 13). 



Bild 6.8. Zur Veranschaulichung des turbulenten Transpor¬ 
tes. Die Pfeile deuten die turbulente Zusatzgeschwindig¬ 
keit w' in der Vertikalen an. Wenn z. B. am Boden eine Quelle 
von existiert, ist in den von oben kommenden Teilchen 
im Mittel z kleiner als in den von unten aufsteigenden. Bei 
verschwindender mittlerer vertikaler Massenflussdichte pw 
oder (bei konstantem p) verschwindendem w fließt im Mit¬ 
tel über die vielen Turbulenzelemente (Teilchen) genau so 
viel Masse nach oben wie nach unten; da aber die von unten 
kommenden Teilchen im Mittel mehr beinhalten als die 
von oben kommenden, ergibt sich hier ein turbulenter 
Transport der Eigenschaft von unten nach oben. 


Wir wollen den turbulenten Transport auch 
noch anders versinnbildlichen, wobei als Beispiel 
der vertikale Transport in der bodennahen Atmo¬ 
sphäre (z. B. in den untersten 10 m über dem Erd¬ 
boden) herangezogen wird (s. dazu Bild 6.8). So 
nahe am Erdboden gibt es (fast) keinen mittleren 
Vertikalwind w, so dass der mittlere Transport der 
Eigenschaft j, das ist pwz, gleich p w'x' ist. Auf 
diese Weise wird z. B. mit X- f.- spezifische Was- 
serdampfmasse (= spezifische Feuchte = Masse des 
Wasserdampfes pro Masse der feuchten Luft, Nä¬ 
heres zu dieser Größe s. Abschn. 8.1.3) der verti¬ 
kale Transport von Wasserdampf in Bodennähe als 
rein turbulenter Transport beschrieben. Das Was¬ 
ser, das so z. B. nach oben transportiert wird, ent¬ 
stammt der Verdunstung an der Erdoberfläche. 


6.5 Die Begriffe Haushalt und Advektion 

Eine besondere Rolle spielen in meteorologischen 
Betrachtungen Haushalte von Eigenschaften in 
Volumenelementen. Es interessiert, ob die Eigen¬ 
schaft X dem Volumenelement zu- oder ab¬ 
nimmt, so wie es auch im täglichen Leben wichtig 
ist, wie sich der Inhalt eines Gefäßes mit der Zeit 
verändert; man kann dies nach Abschn. 6.3 über 
beschreiben. Beim Zustandekommen dieser 
Änderung spielen auch die durch die Ränder des 
Volumenelements fließenden Flüsse dieser Eigen¬ 
schaft eine Rolle: wird z. B. insgesamt genau so viel 
hinaus wie hinein transportiert, dann ändert sich 
durch diese Transportvorgänge die Eigenschaft im 
Volumenelement nicht; fließt aber mehr hinein als 
hinaus oder umgekehrt, dann bewirken die Trans¬ 
porte eine Änderung. 

Das Volumenelement (Würfel) des Bildes 6.9 
hilft uns, einen Ausdruck für die erzielte Zunahme 
von X mit der Zeit abzuleiten. Dazu dient die Be¬ 
trachtung der Flussdichte von x ii^ x-Richtung: 
Durch die linke Fläche dy • dz des Würfels fließt der 
Eigenschaftsfluss puxdydz in das Volumenele¬ 
ment d V hinein, durch die genau so große rechte 
Fläche fließt der Fluss /7w(2'+ (dyldx) cbc) dy dz hin¬ 
aus. Dabei haben wir bei dieser Überlegung vor¬ 
ausgesetzt, dass sich die Massenflussdichte pu bei 
diesem Vorgang nicht ändert, dass aber der Würfel 
in einem jf'-Feld liegt, in dem dyldx ^ 0 ist (s. dazu 
auch Abschn. 6.3). Der Gewinn des Volumenele¬ 
mentes beträgt 
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Bild 6.9. Volumenelement mit den Seiten dx, dy, dz zur Er¬ 
klärung des Begriffes Advektion 


pux^y^z - pu 


dy 

r + — dx 
^ dx 



-pu^dV 

dx 


und der Gewinn pro Volumeneinheit -puidyldx). 
Diese Größe nennen wir Advektion der durch c aus¬ 
gedrückten Eigenschaft. Für alle drei Raumkoor¬ 
dinaten zusammen ergibt sich als Gesamtadvektion 


dy dy dy 

U— + V— + W — 
dx dy dz 


^-pvVy 


Damit haben wir innerhalb der Eulerschen Betrach¬ 
tungsweise das Wesen einer Haushaltsgleichung 
erklärt. In der Lagrangeschen Betrachtungsweise 
schreiben wir die totale Änderung dy/dt auf die 
linke und die konvektive Änderung (= negativer 
Advektionsterm) v ■ S/y und die lokale Änderung 
dyldt auf die rechte Seite (s. Abschn. 6.3). 

Diese letzte Gleichung formen wir nun weiter 
um mit dem Ziel, in einer Haushaltsgleichung 
auch die in Abschn. 6.4 erläuterten Mechanismen 
des turbulenten Transportes und des mit der mitt¬ 
leren Strömung erfolgenden Transportes deutlich 
zu erkennen. Um den skaligen Haushalt zu erhal¬ 
ten, mittein wir die letzte Gleichung. Unter Verwen¬ 
dung des Symboles Qu für den Quellterm ergibt sich 


— = -V ■ Wy + Qu 


Wir betrachten nun den ersten Term auf der 
rechten Seite. Einführung der Reynoldsschen Auf¬ 
teilung in einen mittleren Anteil und eine turbu¬ 
lente Zusatzgröße für 

V = v + v' und y = y + y' 


Nach Abschn. 6.3 ist dies gleich p{dyldt - dyldt). 

Alle Terme, die hier stehen, besitzen die SI-Ein¬ 
heit Eigenschaft m”^ s“^ und sagen etwas aus über 
die Änderung dieser Eigenschaft pro Volumenein¬ 
heit und pro Zeiteinheit. 

Nun nehmen wir unsere anfängliche Haushalts¬ 
überlegung wieder auf Dies ist eine Eulersche Be¬ 
trachtung, die sich auf ein ortsfestes Volumen¬ 
element (s. Bild 6.9) bezieht. Wir lassen die Dichte p 
beim Schreiben jetzt der Einfachheit halber weg 
und formulieren die Haushaltsgleichung 


führt zu 


p. Vj = V- V^-i- v'-Vj 

= v-'Vy + V- v'y-y^ v 

Den letzten Term rechts können wir bei Gültig¬ 
keit der Kontinuitätsgleichung in Form von V ■ v = 0 
oder hier V- v' = 0 (dies geschieht hier im Vorgriff 
auf Abschn. 16.1) vernachlässigen und erhalten so 
als Haushaltsgleichung 


dt 


-V . Vj-i- 


dt 


dt 


= -v-'Vy-V ■ vy' + Qu 


Diese betrachtet (linke Seite) die lokale Ände¬ 
rung von y. Überlegen wir uns, woher diese Ände¬ 
rung kommen kann, so gelangen wir zu dem Schluß, 
dass entweder mehr von der Eigenschaft hinein als 
hinaus fließt oder dass es Quellen in dem Volumen¬ 
element gibt. Ersteres wird durch den Advektions¬ 
term (das ist der erste Term auf der rechten Seite), 
das zweite durch die totale Ableitung ausgedrückt. 


Diese Gleichung besagt, dass die mittlere lokale 
Änderung von y bewirkt wird durch die mit dem 
mittleren Wind erfolgende Advektion von y, durch 
die Divergenz der turbulenten Flussdichte von yund 
durch die vorhandenen Quellterme. 

Von derartigen Haushaltsgleichungen wird im 
Folgenden öfter die Rede sein, insbesondere in 
Abschn. 7.6,8.2 und 15.2. 






















Kapitel 7 

Die Temperatur 


Wir führen nun das meteorologische Element Tem¬ 
peratur ein. Dies geht nicht, ohne die Grundlagen 
der Thermodynamik zu erläutern. Dazu sei ein Satz 
aus der „Wärmelehre“ von R. W. Pohl zitiert: 

„Leider ist die Darstellung der Wärmelehre eine 
mißliche Aufgabe“. 

Wir versuchen hier so weit wie möglich, den 
Mißlichkeiten durch einfache und klare Begriffs¬ 
bildungen zu entgehen und beginnen mit einer 
qualitativen Definition der Temperatur. 

Diese bezieht sich auf das Empfinden (z. B. un¬ 
serer Haut) von „warm“ und „kalt“ aufgrund von 
äußeren Reizen. Zu einer qualitativen Definition 
kommt man mit der Aussage „Die Ursache dieser 
Reizfähigkeit nennt man Temperatur“ (R. W. Pohl). 
Die Erfahrung lehrt uns, dass eine höhere oder 
niedrigere Temperatur auch mit einer Fülle von an¬ 
deren Erscheinungen zusammenhängt, wie der 
Ausdehnung von Metallen, dem Gasdruck in einem 
Reifen, der Zähigkeit von Flüssigkeiten oder dem 
Phasenübergang von Stoffen (z. B. Wasser). Will 
man mit solchen Überlegungen weiter kommen, 
erscheint eine quantitative Definition der Tempe¬ 
ratur (wie wir sie übrigens in Kap. 5 bereits benutzt 
haben) unumgänglich. 


7.1 Erste thermodynamische Begriffe 

Wenn man Thermodynamik treibt, ist immer ein 
thermodynamisches System Gegenstand der Be¬ 
trachtung. Darunter verstehen wir eine abgegrenzte 
Masse umgeben von Materie, die nicht zum Sys¬ 
tem gehört. Beispiele sind ein Luftteilchen inner¬ 
halb seiner Umgebungsluft oder der mit Milch und 
Zucker angereicherte Kaffee in einer Tasse, in dem 
man vielerlei Prozesse beobachten kann. Man un¬ 
terscheidet zwischen: 


■ offenen Systemen: sie können mit ihrer Umge¬ 
bung Masse und Energie austauschen; 

■ geschlossenen Systemen: diese tauschen nur 
Energie aus, halten ihre Masse aber konstant; 
ein Beispiel ist das in Kap. 2 erwähnte Klima¬ 
system, das Strahlung von der Sonne empfängt, 
aber auch wieder nach außen abgibt; 

■ abgeschlossenen (oder isolierten) Systemen: 
diese tauschen weder Energie noch Masse aus. 

Der Zustand eines Systems wird durch Zustands¬ 
größen (-variablen) wie Druckp, Temperatur T, Vo¬ 
lumen V, Masse m, Teilchenzahl n oder Energie be¬ 
schrieben. Diese sind im Allgemeinen nicht unab¬ 
hängig voneinander, sie werden durch eine Zu¬ 
standsgleichung der Form p =f(m, V,T...) mitei¬ 
nander verbunden. Solche Zustandsgleichungen 
können natürlich sehr komplex sein, wenn sie für 
beliebige Systeme gelten sollen. Ein sehr einfaches 
System ist z. B. ein homogenes, ideales Gas mit ei¬ 
nem bestimmten Volumen; es ist gekennzeichnet 
durchp, V, n und T. Die Zustandsgleichung, die die¬ 
se Zustandsvariablen verbindet, kennen wir aus 
Abschn. 5.2 bereits als die GasgleichungpV = nRT. 
Wenn die Zustandsvariablen zeitlich konstant sind, 
befindet sich das System im Gleichgewichtszustand. 
Es können auch zwei oder mehr Systeme mitei¬ 
nander in einem Teil-Gleichgewicht stehen, ohne 
dass im Einzelsystem ein Gleichgewicht vorliegt. Als 
Beispiel seien zwei Systeme mit den Temperatu¬ 
ren Tj und T 2 erwähnt, bei denen sich alle Variablen 
mit der Zeit ändern können, jedoch die Temperatur¬ 
differenz ständig gleich Null bleibt. In diesem Beispiel 
liegt mit Tj = T 2 ein thermisches Gleichgewicht vor. 

Den Begriff der Zustandsgröße wollen wir hier 
mathematisch noch etwas vertiefen und zwar in sei¬ 
ner Beziehung zu dem in Abschn. 6.3 erläuterten 
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totalen Differential, das auch als vollständiges Dif¬ 
ferential bezeichnet wird. Wir definieren eine Grö¬ 
ße T als Zustandsgröße, wenn dT ein vollständiges 
Differential ist, und wir beweisen, dass die Aussa¬ 
ge „dr ist ein vollständiges Differential“ identisch 
ist mit 


jdr = 0 , wobei J ein Ringintegral bedeutet. 

Dieser zweite Ausdruck besagt, dass die Summe der 
auf einem in sich geschlossenen Wege aufsum¬ 
mierten Änderungen dTNull ergibt und dass dies 
unabhängig von dem dabei genommenen Wege gilt. 
Der Begriff „Weg“ steht hier für eine Folge verschie¬ 
dener Zustände des Systems, wie es z. B. in Bild 7.1 
für eine p, WFläche veranschaulicht ist. Unter T 
kann hier die Zustandsgröße Temperatur, aber auch 
jede andere Zustandsgröße verstanden werden. T 
hängt von einer oder mehreren unabhängigen Zu¬ 
stands-Variablen ab, z. B. von x und y, wobei im 
Beispiel des idealen Gases (Abschn. 5.2) mit T als 
Temperatur die Variable x für V undy für p stehen 
möge. So lautet das vollständige Differential 


dr = —dx-t —dy 
dx dy ^ 


mit der Zusatzbedingung 


dy dx dx dy 

Man kann statt dessen auch schreiben 


dr = grad T ■ ds mit grad T 


'dT dT'' 
^dx ’ dy ^ 


und mit s = Ortsvektor im x,y-Raum. Sieht man F 
als die vektorielle Fläche an, die vom Ringintegral 
über ds umschlossen wird, so gilt nach dem Inte¬ 
gralsatz von Stokes für das Ringintegral über dT 

^dr = ^grad T • ds = j"rot grad T ■ dP 

F 

und dies ist mit Gültigkeit der Zusatzbedingung 
gleich Null, weil damit die Rotation eines Gradien¬ 
ten verschwindet. Wir haben so bewiesen, dass 

|dr = o , 


wenn dT ein vollständiges Differential ist. Der Aus¬ 
druck jdT = 0 sagt also, dass eine Zustandsgrö¬ 
ße T, unabhängig von dem in einem zwei- oder 
mehrdimensionalen Zustandsdiagramm zurückge¬ 
legten Weg, am selben Punkt in diesem Diagramm 
immer denselben Wert annimmt. Wir können auch 
dies als Definition für eine Zustandsgröße nehmen 
und dann in der gültigen Umkehr der obigen Ab¬ 
leitung zeigen, dass daraus „dT ist ein vollständi¬ 
ges Differential“ folgt. 

Die Veranschaulichung mit T = Temperatur, 
X = Vundy =p zeigt Bild 7.1. Das betrachtete ge¬ 
schlossene System durchläuft hier einen Kreispro¬ 
zess, der im Punkt A (dort besitzt das System die 
Werte Tj^,pj^, V^) beginnt und auch dahin wieder 
zurückführt und dann - unabhängig davon, wel¬ 
chen Weg das System in diesem p,V-Raum genom¬ 
men hat - die gleichen Werte rA,pA> wieder be¬ 
sitzt. Das Aufsummieren von dT auf dem ganzen 
Weg hat also ^dT = 0 gebracht. Man sieht dies leicht 
ein für den Fall des idealen Gases (Abschn. 5.2), in 
dem ja pV = nRT und insbesondere Pa^a - 
gilt. Weitere Kreisprozesse und vor allem thermo¬ 
dynamische Variable, die keine Zustandsgrößen 
sind, werden wir sehr bald im Zusammenhang mit 
dem Ersten Hauptsatz der Thermodynamik ken¬ 
nenlernen. 



Bild 7.1. Zur Veranschaulichung eines Kreisprozesses in ei¬ 
nem geschlossenen System und des Begriffes der Zustands¬ 
größe. Die gezeigten geschlossenen Wege von Punkt A nach 
A sind beliebig (zwei Beispiele sind gezeichnet) und kön¬ 
nen jeweils in beide Richtungen durchlaufen werden 
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7.2 Die Hauptsätze der Thermodynamik 

Die Thermodynamik ist eine axiomatische Wissen¬ 
schaft. Das bedeutet, dass ihr Wissensgebäude auf 
Axiomen, den „Hauptsätzen der Thermodynamik“, 
fußt, wobei das aus dem Griechischen kommende 
Wort Axiom die Bedeutung von Grundprinzip, das 
selber nicht mehr begründbar ist, besitzt. 

Da sich ein thermodynamisches System von ei¬ 
nem mechanischen System dadurch unterscheidet, 
dass in ihm die Temperatur und die Prozesse der Wär- 
meübergänge ins Spiel kommen, sagt der Nullte 
Hauptsatz zunächst etwas über diese neue Größe 
Temperatur aus. Der Name (Nullter Hauptsatz) geht 
auf R. H. Fowler zurück; die folgende Formulierung 
stammt von A. Sommerfeld (1952); auch L. E. Reichl 
(1991) benutzt ihn in demselben Sinne. Er lautet: 

„Es gibt eine Zustandsgröße, die Temperatur. Ihre 
Gleichheit ist Bedingung des thermischen Gleich¬ 
gewichtes zweier Systeme oder zweier Teile dessel¬ 
ben Systems“. 

Die hier auftretenden Begriffe Zustandsgröße, 
thermodynamisches System und thermisches 
Gleichgewicht wurden in Abschn. 7.1 schon erläu¬ 
tert. Dieser Nullte Hauptsatz definiert die Tempe¬ 
ratur als Zustandsgröße. Außerdem erweist er sich 
als fundamental für die experimentelle Messung 
der Temperatur: Herstellen eines thermischen 
Gleichgewichtes zwischen einem Versuchskörper, 
dessen Temperatur ermittelt werden soll, und ei¬ 
nem Messfühler (= Thermometer). 

Der Erste Hauptsatz der Thermodynamik de¬ 
finiert die im System enthaltene innere Energie als 
Zustandsgröße: 

„Jedes thermodynamische System besitzt eine für 
dasselbe charakteristische Zustandsgröße, die inne¬ 
re Energie u. Sie wächst nach Maßgabe der dem Sys¬ 
tem zugeführten Wärme öq, nimmt ah um die von 
dem System nach außen geleistete Arbeit Sa und 
ändert sich auch durch chemische Umwandlungen 
im System und Teilchenaustausch mit der Umgebung 
Zju, dn^. Eür ein abgeschlossenes System gilt der Satz 
von der Erhaltung der Energie“. 

Auch hier wird eine neue Zustandsgröße einge¬ 
führt, nämlich die innere Energie u. Diese enthält 


alle möglichen im System vorkommenden Energie¬ 
formen, so neben einer nur vom Wärmezustand ab¬ 
hängigen Energie z. B. auch kinetische, potentielle, 
elektrische und magnetische Energie. Bei der Wär¬ 
mezufuhr 5q (das Symbol 5 wird weiter unten er¬ 
läutert) kann es sich z. B. um Strahlungsinput oder 
um molekulare Wärmeleitung handeln. Die Arbeits¬ 
leistung des Systems kann auch aus verschiedenen 
Arten bestehen: Kompressionsarbeit p dv, Arbeit der 
Oberflächenspannung einer Flüssigkeit, elektrische 
und magnetische Arbeit usf Die obige Aussage fas¬ 
sen wir in einer kurzen und allgemein gültigen For¬ 
mulierung zusammen: 

du = 5q- 5a+ S//,du; 

Dabei wird im letzten Term über alle möglichen 
Formen des Partikelaustauschs oder der chemi¬ 
schen Umwandlungen summiert. Die kleinen Buch¬ 
staben bedeuten, dass die Größen massenspezifisch 
(d. h. pro Masseneinheit) gemeint sind; also ist u 
die spezifische innere Energie, 5q die spezifische 
Wärmezufuhr, 5a die spezifische Arbeitsleistung 
und V das spezifische Volumen (= Kehrwert der 
Dichte). Der in obiger Formulierung erwähnte Satz 
von der Erhaltung der Energie besagt, dass in ei¬ 
nem abgeschlossenen System der Gesamtinhalt an 
Energie stets konstant bleibt. 

Im Folgenden werden wir den oben ganz allge¬ 
mein formulierten Ersten Hauptsatz nur für das ein¬ 
fache System eines ruhenden idealen Gases benutzen. 
Die innere Energie u ist dann allein durch die Mole¬ 
kularbewegung definiert imd nur von der Tempera¬ 
tur abhängig. Die Arbeitsleistung beinhaltet nur die 
Kompressionsarbeit Kraft x Weg = pdV = 5A oder 
massenspezifisch 5a =p dv. Vom dritten Term rechts 
in der obigen allgemeinen Formulierung werden 
wir in diesem Buch gar keinen Gebrauch machen. 
Die Einbeziehung der Phasenumwandlungen des 
Wasserdampfes wird in Teil III erläutert. Dabei han¬ 
delt es sich nicht um eine chemische Umwandlung, 
vielmehr um einen Prozess innerhalb des dann in 
die Betrachtung eingehenden Stoffes „Wasser“. Die¬ 
ser kann in der Luft in verschiedenen Aggregatzu¬ 
ständen vorliegen: gasförmig als ein zusätzliches 
Teilgas, andererseits aber auch in fester und flüssi¬ 
ger Form. 

Unsere weiteren Betrachtungen gelten für „tro¬ 
ckene Luft“, in der keinerlei H 2 O enthalten ist. Der 
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Erste Hauptsatz für das erwähnte einfache System 
eines ruhenden idealen Gases lautet dann 

du{T) = 5q-5a = dq-pdv 

Die Verwendung des Differentialzeichens 5 
(anders als die Zeichen d für das totale und d für 
das partielle Differential, s. Abschn. 6.3) besagt, 
dass dq und da weder vollständige noch partielle 
Differentiale und somit q und a auch keine Zu¬ 
standsgrößen sind. Wir machen uns dies im Sinne 
der Erläuterungen in Abschn. 7.1 klar. Dort hatten 
wir bereits einen einfachen Kreisprozess (Bild 7.1) 
beschrieben. Einen ähnlichen Prozess, auch in ei¬ 
nem p, V-Diagramm geführt, aber immer entweder 
bei konstantem Volumen oder bei konstantem 
Druck, zeigt Bild 7.2. Darin rechnen wir die geleis¬ 
tete Arbeit aus: 

jdA = |pdV = p,{V, -V,) + p,{V, - V,) 

Man erkennt leicht, dass das betrachtete ther¬ 
modynamische System (z. B. ein Luftteilchen) auf 
dem Wege von V^ nach V 2 (beim konstanten 
DruckP 2 ) Arbeit leistet (dV ist positiv), aber auf 
dem Wege von Vj nach Vj (beim konstanten 
Druckpj) Arbeit gewinnt (d Vist negativ) und dass 

|8A = (P2-Pi)AV 



Bild 7 . 2 . Beispiel eines Kreisprozesses zur Erläuterung, dass 
die geleistete Arbeit A mit 5A =pdV keine Zustandsgröße 
ist. An dem eingezeichneten Punkt beginnt und endet der 
Kreisprozess 


mit A V = V 2 - Vj. Diese gesamte positive Arbeitsleis¬ 
tung ist aber offensichtlich ungleich Null, also vom 
Weg abhängig. Somit ist die Kompressionsarbeit A, 
definiert durch pdV = 5A, keine Zustandsgröße. 
(Beachte, dass hier und im Folgenden die thermo¬ 
dynamischen Größen teilweise bewußt nicht mas¬ 
senspezifisch gemeint sind und deshalb mit großen 
Buchstaben geschrieben sind.) 

Ein spezieller Kreisprozess ist das Gedanken¬ 
experiment von Sadi Garnot (1776-1832). Dieser 
verläuft nur auf Isothermen (Linien gleicher Tem¬ 
peratur) und Adiabaten. Letztere sind Linien, auf 
denen kein Wärmeaustausch mit der Umgebung 
stattfindet. Das Wort adiabatisch (griech. adiabatos 
= unpassierbar) bedeutet Ausschluß von Wärme¬ 
zufuhr oder Wärmeabfuhr durch die „Wände“ des 
Systems, das heißt 5Q = 0. Den Gegensatz dazu be¬ 
zeichnet man als diabatisch. Der „Garnot-Prozess“ 
ist in Bild 7.3 dargestellt. Man erhält tiefere Einbli¬ 
cke, wenn man ihn mit einem idealen Gas als „Be¬ 
triebsstoff“ durchrechnet.Wir beginnen bei Punkt 1 
und führen den Prozess isotherm zu 2, dann adiaba¬ 
tisch zu 3, dann wieder isotherm zu 4 und schließ¬ 
lich wieder adiabatisch zum Ausgangspunkt 1 zurück. 

1^2: Isotherme Expansion bei der Temperatur T^. 

Das System leistet dabei Arbeit pdV, seine inne- 



Bild 7.3. Schema des Carnotschen Kreisprozesses. Die iso¬ 
therme Expansion von 1 nach 2 wird bei der Temperatur 
(w = warm) geführt, die isotherme Kompression von 3 nach 
4 bei der niedrigeren Temperatur Tj^ (k = kalt). Die Über¬ 
gänge 2^3 und 4^1 sind Adiabaten 
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re Energie U verändert sich aber nicht, da diese 
nur von der Temperatur abhängt und diese sich 
ja nicht ändert. Erläuterungen dazu, dass Ubzw. 
u Funktionen nur von T sind, findet man in 
Abschn. 7.3. Der Erste Hauptsatz sagt nun 

6Q = pdV = nRT^y . 

integriert von bis V 2 erhält man 

AQ12 =uRr„ln^ 

Das ausgerechnete ist also die Wärme, die 
dem System zugeführt wird, damit die Arbeits¬ 
leistung erfolgen kann. 

2 —> 3: Adiabatische Expansion. Das System ist nun 
isoliert (5Q = 0). Bei der Expansion, die eine Ver¬ 
richtung von Arbeit darstellt, muss deshalb die 
Temperatur fallen. Bei einem Gas mit /Frei¬ 
heitsgraden besitzen die n Mole des betrachte¬ 
ten Systems die Energie VifnRT. Dies folgt aus 
dem Gleichverteilungssatz, der weiter unten bei 
der Behandlung der spezifischen Wärmen er¬ 
läutert wird. Der Erste Hauptsatz sagt nun mit 
dU= V 2 fnRdTundpdV= nRT{dV/V) 

0 = ^nRdT + nRT— = 

2 V 2 T V 

Integration von Punkt 2 bis Punkt 3 führt zu 

T V^f — T 
-'k ''3 - ■‘w 

3—>4: Isotherme Kompression bei der Tempera¬ 
tur T^. Am Gas wird nun Arbeit geleistet,pdV 
ist negativ. Analog zum Prozess 1^2 gilt nun 

AQ 34 = -nRT^ ln — 

V, 

Nun fließt Wärme - nämlich AQ 34 - aus dem 
System heraus. 

4^1: Adiabatische Kompression-. Analog zum Pro¬ 
zess 2 —> 3 gilt nun 


und zusammen mit dem Ergebnis von Prozess 
2->3 

V2lV,= V,IV, 

Wir haben diesen idealen Prozess {ideal, weil 
er mit einem idealen Gas erfolgte und weil keine 
Energieverluste z. B. durch Wärmeleitung oder 
Reibung berücksichtigt wurden) nun ausgerechnet 
und stellen fest: 

1. Nach dem Ersten Hauptsatz gilt 
dH = ^ 8 Q- ^ 8 A und ^ 8 Q = ^ 8 A , 

letzteres, weil |d[/ = 0 , 

da ja H eine Zustandsgröße ist. Das System leis¬ 
tet Arbeit, und so ist das Ringintegral über SA 
ungleich Null und A keine Zustandsgröße. Ge¬ 
nauso ist aber auch das Ringintegral über 8 Q 
ungleich Null und auch Q keine Zustandsgröße. 
Die gesamte geleistete Arbeit (also das Ring¬ 
integral über SA) und gleichzeitig die Netto- 
Wärmezufuhr ergibt sich nach den obigen Rech¬ 
nungen zu AQj 2 + AQ 34 . 

2. Man kann einen Wirkungsgrad für diesen ide¬ 
alen Kreisprozess definieren als die gesamte 
geleistete Arbeit dividiert durch die hineinge¬ 
steckte Wärme, also als 

_ AQ 12 + AQ 34 _ ‘^Q34 _ 2 _ Zk 

AQ 12 ^Qi 2 

und man erkennt, dass dieser Wirkungsgrad nur 
vom Verhältnis abhängt und immer klei¬ 
ner als 1 ist. Dieser Wirkungsgrad des idealen 
Garnot-Prozesses erweist sich als maximal im 
Vergleich mit allen anderen zwischen densel¬ 
ben Werten von und Ty. verlaufenden Kreis¬ 
prozessen. 

3. Aus der letzten Gleichung erkennen wir auch, 
dass in diesem idealen Prozess zwar 

^ 8 Q = AQ 12 + AQ 34 A 0 , aber 

_ ^Qi 2 ^ '^^34 _ Q 

J T T, T, 
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dass also SQ/T eine Zustandsgröße ist. Das be¬ 
deutet, die Division durch T macht aus SQ 
ein vollständiges Differential, das nach den Re¬ 
geln der vollständigen Differentiale integriert 
werden kann. Diese neue Zustandsgröße nennt 
man Entropie S (massenspezifisch s),und es gilt 

8 Q j j 

— = dS oder — = ds 
T T 

4. Eine Realisierung des idealen Carnot-Prozesses 
gibt es nicht. In der Wirklichkeit treten stets „Ver¬ 
luste“ (z. B. durch Wärmeleitung oder Reibung) 
auf, die immer zu einem kleineren Wirkungs¬ 
grad führen, weil mehr Energie in den Pro¬ 
zess hineingesteckt werden muss, um die glei¬ 
che Arbeitsleistung AQjj -l- AQ 34 zu erzielen. Der 
Prozess ist dann auch nicht mehr reversibel, das 
heißt in seinem Verlauf umkehrbar. Der Wir¬ 
kungsgrad des realen, d. h. irreversiblen, Prozes¬ 
ses ist also kleiner als der des idealen rever¬ 
siblen Prozesses und es gilt 



Die letzte Gleichung kann man differentiell in 
der Form ds > SQ/T schreiben, wobei das Gleich¬ 
heitszeichen für den reversiblen und die Un¬ 
gleichheit für den irreversiblen Prozess gilt. Für 
ein abgeschlossenes System mit 5Q = 0 erhält 
man dann die Beziehung 

As>0 

was bedeutet, dass alle in einem abgeschlosse¬ 
nen System auftretenden wirklichen Zustands¬ 
änderungen so verlaufen, dass die Entropie zu¬ 
nimmt. Ausführliches dazu findet der Leser in 
den Thermodynamik-Büchern. 

Diese vier Folgerungen aus dem Carnotschen 
Kreisprozess sind äußerst hilfreich zum Verständ¬ 
nis des Zweiten Hauptsatzes der Thermodynamik. 


1-H 


' AQ34 ' 

vAQl2y 


irr 



bzw. 





-H 


AQ34 ' 

T, J 


irr 


<0 


Für einen irreversiblen Prozess kann so 5Q/T nicht 
als vollständiges Differential betrachtet werden. 

Diese Ungleichheit besitzt Konsequenzen für 
wirkliche, also irreversible thermodynamische 
Prozesse. Um diese zu erkennen, rechnen wir das 
Integral über 5Q/T auf einem beliebigen Weg 
von A nach B irreversibel und vergleichen dies 
mit dem reversiblen Prozess 5Q/T von A nach B, 
über den die Entropie S als Zustandsgröße defi¬ 
niert ist. Für letzteren gilt: 


Der Zweite Hauptsatz der Thermodynamik sagt 
etwas darüber aus, wie sich der Umsatz von Wär¬ 
me in Arbeit vollzieht. Er führt dann aus dieser Er¬ 
kenntnis heraus eine weitere Zustandsgröße, die En¬ 
tropie, ein. Es gibt eine Fülle von Formulierungen 
des Zweiten Hauptsatzes. Wir wählen hier die fol¬ 
gende, die nach Einführung des Carnot-Prozesses 
relativ leicht verständlich ist: 

„Es ist unmöglich, eine periodisch arbeitende 
Maschine (die z.B. entsprechend einem Kreispro¬ 
zess arbeitet) zu konstruieren, die weiter nichts be¬ 
wirkt, als ein Wärmereservoir abzukühlen und die 
Wärmeänderung in Arbeit umzusetzen. Vielmehr 
fließt bei einem solchen Prozess ein Teil der Wärme 
in ein kälteres Reservoir“. 



Wegen der oben abgeleiteten Ungleichheit gilt 



oder 


Oder anders ausgedrückt: 

„Es ist unmöglich, in einem Kreisprozess Wär¬ 
me von einem heißen Reservoir in Arbeit umzuset¬ 
zen, ohne gleichzeitig einen Teil der Wärme einem 
kälteren Reservoir zuzuführen“. 

Der oben erläuterte Carnot-Prozess demonst¬ 
riert diese Aussagen. In ihm läßt sich ein Wirkungs- 
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grad rj definieren (s. Punkt 2 der obigen Erläute¬ 
rungen); aus ihm heraus ergibt sich ferner eine 
neue Zustandsgröße, die Entropie (s. Punkt 3), die 
nur für den idealen, reversibel gedachten Prozess 
eine Zustandsgröße ist (s. Punkt 4). Außerdem zeigt 
Punkt 4, dass die über den reversiblen Prozess de¬ 
finierte Entropie im realen Prozess nur zunehmen 
kann. Damit gewinnen wir eine weitere Formulie¬ 
rung des Zweiten Hauptsatzes: 

„Jedes thermodynamische System besitzt eine 
Zustandsgröße, die Entropie. Man berechnet sie 
durch reversible Vorgänge. Bei den wirklichen Vor¬ 
gängen nimmt die Entropie eines nach außen ab¬ 
geschlossenen Systems zu“. 

Nach diesen Überlegungen können wir den Ers¬ 
ten Hauptsatz für das einfache System eines ruhen¬ 
den idealen Gases anders schreiben, und zwar aus¬ 
schließlich mit vollständigen Differentialen: 

Tds = du{T) +pdv 

Diese Gleichung ist eine Form des Ersten Haupt¬ 
satzes, die nur Zustandsgrößen enthält! 

Es sei hier betont, dass es nicht zu den Aufga¬ 
ben dieses Buches gehört, schwierige Begriffe aus 
der Physik, wie den der Entropie, umfassend zu 
erläutern. Hier geht es nur darum, die Zustands¬ 
größe Entropie einigermaßen verständlich einzu¬ 
führen, weil sie eben in den Formulierungen des 
Ersten Hauptsatzes (s. letzte Gleichung) auftritt 
und weil sie später wieder bei der Definition der 
potentiellen Temperatur erscheint. 


7.3 Thermodynamische Potentiale und 
spezifische Wärme 

Bei unserem einfachen System haben wir es - wie 
auch die letzte Formulierung des Ersten Haupt¬ 
satzes zeigt - mit zwei thermischen (s, T) und 
zwei mechanischen (v,p) Variablen zu tun. Man 
nennt (s, v) auch Quantitätsgrößen oder extensi¬ 
ve Größen. Das sind generell solche, die proportio¬ 
nal zur Menge der Substanz des betrachteten Sys¬ 
tems sind. Dagegen bezeichnet man iT,p) als die 
dazu konjugierten Intensitätsgrößen oder auch 
als intensive Größen. Diese sind unabhängig von 
der Menge der Substanz. Wir benutzen nun die letz¬ 


te Formulierung des Ersten Hauptsatzes in der 
Form 


du=Tds-pdv 


und ersetzen darin entsprechend der mathemati¬ 
schen Definition des vollständigen Differentials 
(s. Abschn. 7.1) 


T = — 
ds 


, du 

und - P = — 
dv 


Die Indizes an den Differentialquotienten sa¬ 
gen, welche Größe beim Differenzieren konstant ge¬ 
halten werden soll (s. Abschn. 6.3). Damit erkennt 
man, dass u innerhalb der thermodynamischen Ge¬ 
setzmäßigkeiten nicht nur als Funktion von T, son¬ 
dern auch als Funktion der Variablen s und v, also 
als u = u{s, v) verstanden werden kann. Für die 
Wahl von jeweils einer thermischen und einer me¬ 
chanischen unabhängigen Variablen gibt es 4 Mög¬ 
lichkeiten: (s, v); (s,p); (T, v); {T,p). Rein formal 
kann man nun thermodynamische Größen mit die¬ 
sen unabhängigen Variablen definieren, indem man 
die Legendre-Transformation anwendet. Diese be¬ 
sagt: 


Will man in einem Ausdruck der Form du = Tds 
-pdv eine der unabhängigen Variablen durch ihre 
konjugierte (z. B. s durch T) ersetzen, so subtrahie¬ 
re man von der abhängigen Variablen (hier also u) 
das Produkt der beiden konjugierten unabhängi¬ 
gen Variablen (in unserem Beispiel also Ts). 


Damit erhält man eine neue Größe, die dann nur 
von den beiden unabhängigen Variablen T und v 
abhängt. Spielt man dies für die oben genannten 
4 Möglichkeiten durch, so ergeben sich 4 Ausdrü¬ 
cke für die 4 verschiedenen thermodynamischen 
Größen 


■ Innere Energie 
= u(s, v) 

■ Enthalpie 

= h(s,p) = u-(-pv) 

■ Freie Energie 

= f{T, v) = u-Ts 

■ Freie Enthalpie 

= g(T,p) = u-Ts+pv 


mit du = Tds-pdv 
mit dh =Tds + vdp 
mit d/ =-sdr-pdv 
mit dg^ = -sdr + vdp 
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Man erkennt, wie die neuen Größen zustande 
kommen. 

Die Enthalpie ergibt sich, wenn man zur inne¬ 
ren Energie u die mechanische Energie (= Energie 
des inneren Spannungszustandes des Gases) pv 
addiert. Man sieht, dass man hiermit eine Möglich¬ 
keit besitzt, ein Luftteilchen nicht nur durch seine 
nur von der Temperatur abhängige thermische 
Energie u zu charakterisieren, sondern auch die ihm 
innewohnende mechanische Energie pv in die Be¬ 
trachtung mit einzubeziehen. Von da her spielt die 
hier sehr formal eingeführte Enthalpie als Summe 
von innerer Energie u und mechanischer Energie pv 
in der Meteorologie eine große Rolle. Ihr Differen¬ 
tial (oben bereits aufgeschrieben) ergibt sich als 

dh = du + d(pv) = du + vdp+pdv = Tds-i- vdp 

Auch die anderen oben angegebenen Ausdrü¬ 
cke für die entsprechenden Differentiale können 
ebenso leicht umgerechnet werden. 

Die freie Enthalpie werden wir im folgenden Kap. 8 
benutzen, um die Glausius-Glapeyron-Gleichung ab¬ 
zuleiten und so die Phasenumwandlungen des Was¬ 
sers imd den Sättigimgsdampfdruck des Wasserdamp- 
fes zu verstehen. Die oben aufgeführten vier Größen 
nennt man die thermodynamischen Potentiale. 

Man kann für diese vier Potentiale wegen ihrer 
Eigenschaften als Zustandsgrößen eine Reihe von 
differentiellen Beziehungen aufschreiben. Dies sei 
hier nur beispielhaft für die innere Energie u ge¬ 
tan, für die ja dw = Tds - p dv gilt oder allgemeiner 
als Zustandsgröße 



Was sich daraus ergibt, soll hier nicht weiter ver¬ 
folgt werden; der Leser sei da auf die speziellen 
Bücher zur Thermodynamik verwiesen. 

An dieser Stelle werden nun die spezifischen 
Wärmen des betrachteten Systems definiert. Ganz 
allgemein bezeichnet man als spezifische Wärme 
die Wärmezufuhr, die notwendig ist, um die Tem¬ 
peratur einer Masseneinheit des Systems um eine 
Temperatureinheit zu erhöhen, also Wärmezufuhr 
pro Massen- und Temperatureinheit, in SI-Einhei¬ 
ten J kg“' K“'. Die spezifische Wärme gilt für feste 
Körper, Flüssigkeiten und Gase als eine Art „Mate¬ 
rialkonstante“, die allerdings meist noch schwach 
von der Temperatur abhängt. Bei Gasen kommt 
eine Abhängigkeit vom Weg im p, v, T-Diagramm 
hinzu, auf dem das System von der niedrigeren zur 
höheren Temperatur überführt wird, also von der 
zu leistenden Arbeit. Der Übergang läßt sich ohne 
Ausdehnungsarbeit bewerkstelligen, wenn das Vo¬ 
lumen konstant gehalten wird. Eine andere Mög¬ 
lichkeit besteht darin, den Druck konstant zu hal¬ 
ten. Also definiert man mit Hilfe der Wärmezu¬ 
fuhr Tds im reversiblen Falle zwei unterschiedli¬ 
che spezifische Wärmen 

Tds Tds 

Mit den thermodynamischen Potentialen Ener¬ 
gie u und Enthalpie h kann man schreiben 


du - 




mit 



-11 = 


^du^ " 

[dv 


tds 



Tds = du -I- pdv => := 


du - c„dT 


Tds 

dT 


Tds 


Tds = dh- vdp => c„ :=- 

^ ’’ dT 


du 

dT 

dT 


dh = CpdT 


du 

dT 

dT 


Diesen Vergleich nützend, schreibt man nun für 
die konjugierten Veränderlichen T und p 



und als thermodynamische Relation 


Dabei ist berücksichtigt, dass u und h nur von 
T abhängen, was aus dem Joule-Kelvin-Prozess 
(Näheres s. Thermodynamik-Bücher) folgt. Dieser 
zeigt, dass bei freier Expansion eines Gases in eine 
thermisch isolierte Vakuum-Kammer, wobei weder 
Arbeit geleistet wird noch eine Wärmezufuhr statt¬ 
findet, sich zwar Druck und Volumen ändern, aber 
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nicht die Temperatur. Da nach dem Ersten Haupt¬ 
satz dabei auch dw = 0 ist, bedeutet dies, dass u un¬ 
abhängig von den sich ändernden Größen Druck 
und Volumen und allein abhängig von der Tempe¬ 
ratur ist. 

Mit der in guter Näherung richtigen Annahme, 
dass c„ und Konstanten sind, lassen sich die 
beiden letzten Gleichungen beider Zeilen von 0 bis 
T integrieren. Mit den Bedingungen w = 0 und h = 0 
für r= 0 gilt dann u = c^T und h = c^T. 

Die spezifischen Wärmen und stehen in 
einem engen Zusammenhang, der sich sehr einfach 
formal aus 

Tds = c„dr +pdv = Cydr + d{pv) - vdp 

= c^dT + R^dT- vdp = (c„-t- R-)dT-vdp 

ergibt. Im Vergleich mit 

Tds = CpdT- vdp 

erhält man 



Beachte, dass mit R;= R/M; für trockene Luft 
R;= Rl ist und für trockene Luft folgende Werte 
gelten: 

Cp = 1004 J kg-' 
c, = 717Jkg-'K-' 

Rl = 287 Jkg-'K"' 

— = 1,40 und — -^ = /c= 0,286 

Das Verhältnis Cp/c^ ergibt sich aus der kineti¬ 
schen Gastheorie für Gase und Dämpfe als unabhän¬ 
gig von T, V und p und als eindeutige Lunktion der 
Anzahl der Lreiheitsgrade/des Gases. Der Gleich¬ 
verteilungssatz (das ist ein statistisches Gesetz) sagt, 
dass auf jeden Freiheitsgrad der Moleküle eines 
Stoffes bei der absoluten Temperatur T im zeitlichen 
und räumlichen Mittel die gleiche Energie E = kr/2 
(k= Boltzmann-Konstante = 1,3806 • 10"^^ J K'') 
entfällt. Jedes Gas hat drei Freiheitsgrade der Trans¬ 
lation, einatomige Moleküle haben nur diese. Bei 
zweiatomigen kommen noch zwei Freiheitsgrade 
der Rotation hinzu, nur zwei deshalb, weil die Ro¬ 


tation um die Verbindungslinie nicht in Betracht 
kommt. Bei allgemeiner Gestalt der Moleküle kom¬ 
men drei Freiheitsgrade der Rotation hinzu. Damit 
gilt für ein Gas mit/Freiheitsgraden 

£ = y2/kr=y2/(R/L)r 

mit L = Loschmidtsche Zahl und k = R/L. 

Für 1 mol ist nun 

d£^oi= VifRdT mit der Einheit J mol"', 
für eine Masseneinheit 
de = y 2 /(R/M)dr mit der Einheit J kg"' 
und somit 

c, =du/dT=V 2 f{R/M) 

Cp ={l + V2f){R/M) 

Cplc, = \ + 2lf , 

woraus sich für Luft (d. i. vor allem N 2 und O 2 ) mit 
/= 5 und Rl= R/Ml= 287 J kg-'K"' die oben ange¬ 
gebenen Werte errechnen lassen. 

Da wir hier von spezifischen Wärmen sprechen, 
sei noch ein Exkurs zu der spezifischen Wärme des 
flüssigen Wassers erlaubt. Sie ist mit den obigen Ge¬ 
setzmäßigkeiten, die ja nur für ideale Gase gelten, 
nicht ausrechenbar. Ihr Wert c = 4185 J kg"' K"' ist 
mehr als das Vierfache der Werte für Luft und das 
Fünffache des Wertes für trockenen Sand oder für 
Sandstein oder Granit. Will man verstehen, dass 
sich das Wasser von Seen und Meeren bei Sonnen¬ 
einstrahlung langsamer erwärmt als das Fest¬ 
land, so wäre, falls gleiche Volumina erwärmt 
würden, die Volumwärme, das ist das Produkt aus 
spezifischer Wärme und Dichte pc, in Betracht zu 
ziehen, also 4,19 • 10® J m'^K"' und 

(yOc)sand= 2 • 10® J m"^ K"'. Diese Werte zeigen zwar, 
dass im Vergleich zum Sandboden doppelt so viele 
Joule in jeden m^ Wasser gesteckt werden müssen, 
um diesen um 1 K zu erwärmen. Die Beobachtung 
zeigt jedoch, dass sich bei gleicher Energiezufuhr 
Landoberflächen um ein Vielfaches stärker als 
Wasseroberflächen erwärmen; tiefere Seen und 
Ozeane zeigen oft einen Tagesgang ihrer Oberflä¬ 
chentemperatur von nur wenigen Zehntel °G, wäh¬ 
rend trockene Landoberflächen vielfach Differen- 
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zen zwischen Tag und Nacht von mehr als 50 °C er¬ 
reichen. Das zeigt, dass hier ein anderes Phänomen 
(also nicht die Unterschiede in der Volumwärme) 
die Hauptursache ist: Im Wasser werden wegen der 
Durchmischung bis in tiefere Schichten viel größe¬ 
re Volumina in den Erwärmungsprozess einbezo¬ 
gen. Tägliche und jahreszeitliche Schwankungen 
vieler Klimaelemente sind deshalb in Meeresnähe 
deutlich kleiner als im Inneren der Kontinente. 


7.4 Die Definition der Temperatur und 
ihrer Maßskalen 

Die Definition der physikalischen Größen Luft¬ 
druck (in Abschn. 5.2) und Windgeschwindigkeit 
(in Kap 6.1) erwiesen sich als recht unproblema¬ 
tisch. Ebenso ließen sich leicht die entsprechenden 
Maßskalen angeben, die sich an den Zahlenwerten 
dieser Größen bei den entsprechenden Einheiten 
(z. B. SI-Einheiten) orientieren. 

Bei der Temperatur ist dies, wie die letzten Ab¬ 
schnitte zeigen, offensichtlich etwas komplizierter. 
Sie ist keine einfach zu verstehende Größe. Wir ha¬ 
ben aber bereits alle grundlegenden Tatsachen, die 
zu ihrer endgültigen Definition beitragen, erwähnt. 
Hier sollen diese zusammengestellt werden. 

1. Die Temperatur wird im Nullten Hauptsatz als 
Zustandsgröße definiert. Außerdem heißt es 
dort, dass man sie über die Einstellung des ther¬ 
mischen Gleichgewichtes zwischen zwei Syste¬ 
men messen kann; dabei ist dann ein System 
dasjenige, dessen Temperatur gesucht wird, und 
das andere der Temperatursensor. 

2. Die Temperatur T eines idealen Gases ist eine 
der drei Variablen der allgemeinen Gasgleichung 
pV = nRT. Hier wird deutlich, dass ein Null¬ 
punkt der Temperatur mitp = 0 verbunden sein 
muss. Als relative Druckänderung bei konstan¬ 
tem Volumen ergibt sich mit 

Ap = —AT = ^AT -^ = — 

^ V T, p, T, 

Man kann z. B. Ap bei konstantem Volumen 
mit einem Manometer der Art, wie es Bild 7.4 
zeigt,messen. Kenntman (uR)/V = pQ/ro,soläßt 
sich aus der Messung von Ap die gesuchte 


Temperaturdifferenz AT bestimmen: man be¬ 
sitzt also ein Gasthermometer. Mit ihm kann 
man auch den zunächst unbekannten absoluten 
Wert von Tq ermitteln. Wählt man willkürlich 
einen bestimmten Temperaturschritt Ar= 1 grd 
(z. B. 1 grd in der Gelsius-Skala = 1 °G) und de¬ 
finiert den Nullpunkt dieser Skala (z. B. wie in 
der Gelsius-Skala als 0 °G beim Gefrierpunkt des 
Wassers), dann erhält man mit Hilfe des Gas¬ 
thermometers den absoluten Wert der Tempe¬ 
ratur dieses Nullpunktes (in unserem Beipiel 
Tg=273 K),indem man das Ap/pQmißt,das dem 
AT von 1 grd entspricht. Damit kennen wir bei 
Festlegung der Gelsius-Skala (s. u.) auch die bei 
0 °G gültige absolute Temperatur Tg und die ab¬ 
solute Temperaturskala. Diese wird auch Kelvin- 
Skala genannt und besitzt dieselbe Skalenein¬ 
teilung wie die Gelsius-Skala, d. h. bei Tempera¬ 
turdifferenzen ist AT = 1 K = 1 °G. Der Wert von 
0,00 °G entspricht 273,15 K. Bedenke, dass diese 
Definition der absoluten Temperatur über das 



Bild 7.4. Prinzip-Skizze eines Gasthermometers, das die 
Temperatur über die Druckänderung bei konstantem Vo¬ 
lumen mit Hilfe eines U-förmigen Manometers mißt. Das 
Gasvolumen kann über den beweglichen Schlauch konstant 
gehalten werden, indem man durch Auf- oder Abbewegen 
des ganz rechten Rohrs dafür sorgt, dass die Oberkante des 
Meniskus des linken Manometer-Schenkels mit der Höhe 
der Einstellmarke (Pfeil) übereinstimmt 
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Gasthermometer an die Eigenschaften einer 
bestimmten Gruppe von Stoffen, nämlich der 
idealen Gase, gebunden ist. 

3. Im statistischen Bild der kinetischen Gastheo¬ 
rie steht die Temperatur im oben erwähnten 
Gleichverteilungssatz. Mit den drei Freiheitsgra¬ 
den der Translation läßt sich die mittlere kine¬ 
tische Translationsenergie eines Moleküls der 
Masse m als 

2 T 

2 2 

angeben. Damit kann die Temperatur des Ga¬ 
ses auch verstanden werden als die mittlere ki¬ 
netische Energie der Gasmoleküle. Der a^olu- 
te Nullpunkt erscheint als definiert durch = 0. 
Weitere Bewegungsenergie kann dem Gas nicht 
entzogen werden. Der Mittelwertstrich bedeu¬ 
tet, dass diese Definition für einzelne Molekü¬ 
le keinen Sinn hat, nur für ein großes Kollek¬ 
tiv. Diese Aussage deckt sich mit den Erläute¬ 
rungen zur Kontinuums-Hydrodynamik in Ab- 
schn. 6.1. 

4. Über den Zweiten Hauptsatz ergibt sich eine von 
jeglichen Stoffeigenschaften unabhängige Defi¬ 
nition der Temperatur. Aus einem reversibel ge¬ 
führten Kreisprozess ergibt sich ganz allgemein 

Ü ^2 '^2 '^2 

Legt man ATfest (z. B. Schritte der Gelsius-Ska- 
la) und wählt als T 2 z. B. den Gefrierpunkt des 
Wassers, so bestimmt das Verhältnis Aq^/Aq 2 aus 
dem Kreisprozess den Wert der absoluten Tem¬ 
peratur T 2 . Die so aus einem Garnot-Prozess 
oder dem Zweiten Hauptsatz bestimmte Kelvin- 
Skala ist dieselbe wie die aus der idealen Gas¬ 
gleichung folgende. 

Als empirische Temperaturskalen gelten: 

a Celsius-Skala: Eingeführt 1742 von dem schwe¬ 
dischen Astronom und Physiker Anders Gelsius 
(1701-1744). Fixpunkte sind: 0 °G beim Schmelz¬ 
punkt und 100 °G beim Siedepunkt des Wassers, 
jeweils bei einem Luftdruck von 1013,25 hPa. 


b Fahrenheit-Skala: Eingeführt 1709 von dem in 
Danzig geborenen deutschen Glasbläser und 
Physiker Daniel Gabriel Fahrenheit (1686-1736), 
dem wir u. a. die Herstellung der ersten brauch¬ 
baren Quecksilber-Thermometer verdanken. 
Fixpunkte: 0 °F als tiefste von ihm mit Hilfe ei¬ 
ner Kältemischung erreichten Temperatur ent¬ 
sprechend -17,78 °G; 100 °F als Körpertempera¬ 
tur des Menschen. Bei diesen beiden Werten er¬ 
gab sich als Schmelzpunkt des Wassers 32 °F und 
als Siedepunkt des Wassers 212 °F. Damit gilt: 

0°G = 32°F, 100°G = 212°F, 

rp=(9/5)rc+32 und 1^= (5/9)(rp-32), 

wobei T(. und Tp Zahlenwerte der Temperatur 
in °G und °F bedeuten. 

c Reaumur-Skala: Eingeführt von dem französi¬ 
schen Physiker und Biologen Rene Antoine Fer¬ 
chault de Reaumur (1683-1757), der u. a. auch 
Arbeiten über die Organisation des Bienenstaa¬ 
tes und über die Erzeugung von Stahl und Guß¬ 
eisen durchführte. Fixpunkte: 0 °R beim Schmelz¬ 
punkt und 80 °R beim Siedepunkt des Wassers. 


7.5 Die Temperaturänderung eines 

Luftteilchens bei Vertikalbewegungen 

Wir betrachten nun ein trockenes Luftteilchen 
(oder Luftpaket, engl. parceZ), das adiabatisch auf¬ 
steigt. „Trocken“ heißt, dass es keinerlei Wasser 
und/oder Wasserdampf enthält, „adiabatisch“, dass 
die spezifische Wärmezufuhr Tds des betrachteten 
Systems Luftteilchen gleich Null ist. Mischungs¬ 
prozesse mit der Umgebungsluft sind ebenfalls 
ausgeschlossen. Das Luftteilchen wird also als ein 
abgeschlossenes thermodynamisches System be¬ 
trachtet. Beim Aufsteigen gerät es unter abnehmen¬ 
den Druck, dehnt sich deshalb aus (dv > 0) und leis¬ 
tet dabei Arbeit pdv, die nach dem Ersten Haupt¬ 
satz unter den adiabatischen Bedingungen mit 
Tds = 0 aus der nur von T abhängigen Energie u 
gespeist wird: du und dT sind also negativ. Der Erste 
Hauptsatz erlaubt so die Ableitung von Gleichun¬ 
gen, die die Abnahme der Temperatur des aufstei¬ 
genden Systems mit der Höhe z oder mit dem nach 
oben abnehmenden Druckp beschreiben. Dabei 
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wird eine für die Meteorologie fundamentale Tem¬ 
peraturgröße, die potentielle Temperatur 0, einge¬ 
führt. Mit den Schritten 


Erster Hauptsatz 


CpdT-dp = 0 ; mit 


p = —^ => c dT - — dp = 0 


RJ 


m Trennung der Variablen 
dT „ dp 

Pp ^ p 

=> Cp d(ln T) - Rl d(ln p)-0 
m Integration 

Cp ln T - Rl ln p = Cp ln Tq - R^ ln p^ = const 
■ Definition der potentiellen Temperatur 

0:=To in p=p^ 
folgt 


ln0 = lnr-^ln^ ^ ln- = ^ln^ 


h 

Cf 


Po 


T Cf 



r. ^ 


0 = T 

Pg 

Cp 


[pj 



Die letzte (umrandete) Gleichung ist die Poisson- 
Gleichung mit der Poisson-Konstanten RJCp = k 
= 0,286. Sie kann auf verschiedene Weise gedeutet 
werden: 

a Schreibt man sie als 


besitzt und trocken-adiabatisch aufp = 500 hPa 
steigt, hat in 750 hPa die Temperatur 260,65 K 
(das ist eine Abnahme von 22,35 K) und in 
500 hPa 232,11 K (Ar= -50,89 K). Man sieht, 
dass sich das Teilchen um etwa 10 K pro 100 hPa 
Aufsteigen abkühlt, aber diese Abkühlung ver¬ 
läuft nicht linear mit p. Unten werden wir auch 
ableiten, wie sich die Temperatur des aufstei¬ 
genden Teilchens in Abhängigkeit von der 
Höhe z ändert. 

b In der Form 0= T{pJpYsagt die Poisson-Glei¬ 
chung aus, welche Temperatur 0 ein Teilchen, 
das im Niveau p die Temperatur T besitzt, an¬ 
nimmt, wenn es trocken-adiabatisch auf ein 
Standardniveau pg geführt wird. Die Tempera¬ 
tur in diesem Standardniveau, in der obigen 
Ableitung auch mit bezeichnet, nennen wir 
die potentielle Temperatur. Wir haben so ein 
Mittel in der Hand, um in einer trockenen At¬ 
mosphäre alle Teilchen in Gedanken auf das 
Niveau Po zu führen und die sich dabei einstel¬ 
lenden Temperaturen (= potentiellen Tempera¬ 
turen) zu vergleichen. Jedem Luftteilchen, wo 
immer es sich auch befindet, kann man auf die¬ 
se Weise ein 0= Tg zuordnen. So gehört dann 
zu jedem vierdimensionalen T{x,y,z,t)-¥e\d 
auch ein vierdimensionales 0ix,y, z, t)-Feld. 

c Wir sollten hier noch anmerken, dass für ein 
bestimmtes Luftteilchen, das wir uns als ein tro¬ 
ckenes und abgeschlossenes System vorstellen, 
0 einen festen Wert im Sinne einer Konstanten 
besitzt. Deshalb sagt man auch, 0 sei eine kon¬ 
servative Größe oder eine konservative Eigen¬ 
schaft (natürlich nur bei trocken-adiabatischen 
Prozessen!). Man spricht auch von einer Invari¬ 
anten; anders als die Temperatur ist die poten¬ 
tielle Temperatur invariant gegenüber Druck¬ 
änderungen oder Vertikalbewegungen. Dies 
schreiben wir mit Hilfe des totalen Differenti¬ 
als als d0/dz= 0; siehe dazu auch die Bemer¬ 
kungen im letzten Absatz von Abschn. 6.3. 


T=0{pipx=upip,r , 

dann ist das eine Beziehung für T{p) für ein Teil¬ 
chen, das vom Druckniveau pg mit einer Tempe¬ 
ratur Tg startet. 

Zum Beispiel: Ein Luftpaket, das im Niveau 
po= 1 000 hPa eine Temperatur To= 283,00 K 


Entsprechend b) läßt sich für die hier zusätzlich 
zu T eingeführte Temperatur 0 eine knappe Defi¬ 
nition angeben: Die potentielle Temperatur 0 ist 
jene Temperatur, die ein Teilchen annimmt, wenn 
es trocken-adiabatisch auf den Bezugsdruck pg ge¬ 
bracht wird. In praktischen Anwendungen wird pg 
häufig als 1000 hPa festgelegt. 
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Das Differential d6>erhält man durch Differen¬ 
zieren der Poisson-Gleichung; dies und die Benut¬ 
zung der Gasgleichung führen zu 


c \ 

dr ——dp 

V 

oder 



c d0 = - 

p j 


CpdT--dp 
V P 





Der letzte Schritt macht Gebrauch vom Ersten 
Hauptsatz in der Form Tds = c^dT - (l/yC>)dp. Man 
erkennt, dass die relative Änderung der potentiel¬ 
len Temperatur der Entropieänderung proportio¬ 
nal ist: Cp{d0/0) = ds. Man sieht auch,dass Tds = 0 
im reversiblen Falle der Aussage d0= 0 entspricht. 

In der Ableitung der Poisson-Gleichimg haben wir 
den Ersten Hauptsatz mit den unabhängigen Vari¬ 
ablen T und p benutzt und nach Integration eine 
Funktion T{p) erhalten. Nun suchen wir aber auch 
einen Ausdruck für T{z}. Diesen erhält man sehr ein¬ 
fach, indem man für die Umrechnung von dp in dz 
die statische Grundgleichung heranzieht. Wir benut¬ 
zen diese in der Form dpu = -p^Jgdz mitp^ = p^Ri T^, 
wobei der Index U darauf hinweist, dass hier nicht 
die Zustandsgrößen des Teilchens, sondern die sei¬ 
ner Umgebung gemeint sind. Schließlich ist ja der 
Druck, gegen den das einzelne Teilchen arbeitet, eine 
Art mittlerer Umgebungsdruck, der von der mittle¬ 
ren Umgebungsdichte und der mittleren Umgebungs¬ 
temperatur abhängt. Druck und Temperatur des Teil¬ 
chens werden hier durch T undp ohne Index bezeich¬ 
net. Da sich der Druck bei relativ kleinen Teilchen 
(z. B. der Mikroskala, s. Kap. 2) sehr rasch ausgleicht, 
kann man auch schreiben pu = p- Dies setzen wir in 
den Ersten Hauptsatz ein und erhalten 


dr e 

c „-1-dz = 0 und 


dz 


‘-p 


Fetzteres ist die Formel für den trocken-adia¬ 
batischen Temperaturgradienten. Da T* Ty und 
g/Cp= 9,806/1004 K/m = 0,98 K/lOO m, gilt in sehr 
guter Näherung 


dz 



K 

100 m 


wobei gleichzeitig das Symbol (der Index d steht 
für dry = trocken) für diese Größe eingeführt wird. 
Vereinfacht, aber eben nicht ganz korrekt, kann 
man sich die Berücksichtigung des Temperatur¬ 
unterschiedes zwischen Teilchen und Umgebung 
hier sparen (nicht so später, wenn es um die Ursa¬ 
chen der Vertikalbewegung solcher Teilchen geht). 
Setzt man so ganz einfach dp = -pgdz in den Ers¬ 
ten Hauptsatz ein, dann erhält man 

CpdT + gdz = 0 und nach Integration 

Cp{T - Tg) + giz - Zo) = 0 

also Konstanz der Summe von Enthalpie und po¬ 
tentieller Energie des Teilchens. Mit 0=Tq läßt sich 
dies auch schreiben als 

c 0=c T + g{z-Zg) oder 0 = T-t-^(z-Zj,) 


d0 dT g , ^ 

dz dz Cp dz Cp 

Damit erhält man ein sehr einfaches Ergebnis: 
Für das trocken-adiabatische Teilchen ist Cp 0die kon¬ 
stante Summe aus Enthalpie und potentieller Ener¬ 
gie; dies ist eine Eigenschaft des Luftpaketes, die sich 
bei Vertikalbewegungen nicht ändert: d0/dz = 0. 
Auch sieht man, dass man die potentielle Tempera¬ 
tur für ein Teilchen der Temperatur T, das sich in der 
Höhe z befindet, sehr leicht dadurch erhält, dass man 
für je 100 m, die z über Zq liegt, 1 K zu T addiert. 

Wir haben hier die Temperaturänderung eines 
individuellen Luftteilchens durch dT/dz imd d6ydz 
beschrieben. Diese muss man prinzipiell unterschei¬ 
den von den Änderungen, die die Felder von T und 0 
mit der Höhe z aufweisen. Letztere sind die partiel¬ 
len Änderungen mit z, also öTldz und 50/öz (siehe 
auch die Bemerkungen im letzten Absatz von Ab- 
schn. 6.3). Für diese Gradienten in einem Tempera¬ 
turfeld gilt 


dz 


dz 


g dT 1,0K „ 

— = — H- ^ 0 wie auch 

Cp dz 100 m 


dz Cp 


trocken 
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7.6 Haushalt und Flussdichten 
„fühlbarer Wärme" 

In diesem Abschnitt beziehen wir uns sehr stark auf 
die grundsätzlichen Ausführungen in Abschn. 6.3 
bis 6.5. Dort hatten wir u. a. ein ortsfestes Volumen¬ 
element betrachtet und überlegt, wie bestimmte 
Eigenschaften der in diesem Volumenelement ent¬ 
haltenen Luft sich mit der Zeit ändern. Wählt man 
hier als Eigenschaft die Enthalpie h = c^T, so ist die 
gesuchte zeitliche Änderung in dem ortsfesten Vo¬ 
lumen dhldt\^_^^^. In Abschn. 6.3 haben wir diese 
partielle Ableitung nach der Zeit wegen der Kon¬ 
stanz der Raumkoordinaten auch lokale Änderung 
genannt. Generell hängt die lokale Änderung einer 
Eigenschaft davon ab, wieviel von dieser Eigenschaft 
in dem speziellen Volumen erzeugt oder vernichtet 
wird (wir sprechen da von Quellen oder Senken der 
Eigenschaft) und wieviel von außen herein und von 
innen nach außen hinaus fließt. Die Gesamtheit die¬ 
ser Überlegungen entspricht der Aufstellung des 
Haushalts der speziellen Eigenschaft für das be¬ 
trachtete Volumen. Man nennt deshalb auch eine 
Gleichung, bei der auf der linken Seite didt der Ei¬ 
genschaft steht und die rechts die verschiedenarti¬ 
gen Beiträge zu dieser lokalen Änderung enthält, 
eine Haushaltsgleichung. 

Hier soll nun eine Haushaltsgleichung für die 
Enthalpie aufgestellt werden. Wir können unter Ver¬ 
wendung der Grundlagen aus Abschn. 6.5 leicht von 
der durch den Ersten Hauptsatz formulierten En¬ 
thalpie-Änderung zu einer Haushaltsgleichung für 
diese Größe kommen. Dazu bildet man unter Be¬ 
nutzung von CpdT = Tds + {l/p)dp die totale zeitli¬ 
che Änderung 


serer Vorstellung des Haushaltes eines Volumen¬ 
elementes entsprechen. Die Haushaltsgleichung in 
der zweiten Zeile enthält rechts den Advektionsterm 
und die Enthalpiequellen und -senken. Dies sind 
ganz konkret die in r(ds/dt) zusammengefaßten 
Effekte durch Strahlung, molekulare Wärmeleitung 
und innere Reibung und ganz rechts noch ein Druck¬ 
änderungsterm. Dieser erweist sich hier aber als 
lästig. Man kann ihn verschwinden lassen, wenn 
man den Einfluss der Druckänderung in die Tempe¬ 
raturänderung miteinbezieht. Genau das tut nun die 
potentielle Temperatur, und hier erkennt man ei¬ 
nen ihrer großen Vorteile: ihre oben abgeleitete dif¬ 
ferentielle Form Cpd0= {©IT) Tds führt zu 

d© ©ds 

c.- = -T — 

^ dt T dt 


oder 



= -Cp(v ■ V0)-l- 


0 

T 



womit nun eine Haushaltsgleichung für die Eigen¬ 
schaft Cp6>dasteht. Bezeichnen wir den letzten Term 
rechts als den Quellterm Qu und bilden ein zeitli¬ 
ches Mittel über die Gleichung, dann ergibt sich, 
wie in Abschn. 6.5 abgeleitet 

Cp ^ = -Cpr ■ V0 - Cp V ■ {v'©') + Qu 

Diese Gleichung besagt, dass die lokale Ände¬ 
rung der Eigenschaft Cp©von den drei Termen der 
rechten Seite abhängt: 


dr 


dT 


ds 1 dp 


Cp-r- = c„ —+ cHv-vr) = r---H—- 


^ dt 
oder 


dt 


dt p dt 


c ^ — — —c n (v ' V T) + T — I - 

^ dt ^ dt pdt 


In dieser Schreibweise erhält man Terme der Ein¬ 
heit J kg”^ s”\ die man aber durch Multiplikation mit 
der Dichte p leicht in solche der Einheit J m“^s“^ 
umwandeln kann, wobei letztere dann wieder un- 


■ von der mit der mittleren Windgeschwindig¬ 
keit V verbundenen Advektion von Cp0, 

■ von der Divergenz des turbulenten Flusses Cp (v' 0') 
und 

■ von den mittleren Quelltermen Qu. 

Auf diese Gleichung kommen wir dann wieder 
zurück, wenn wir in Abschn. 17.3 die Gesamtheit 
der hydrodynamischen Grundgleichungen zusam¬ 
menstellen, zu denen diese gehört. 

Hier betonen wir noch, dass in dieser Gleichung 
die atmosphärischen Energietransporte auftreten, 
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die im Haushalt der Größe Cp0, das ist ja die Sum¬ 
me aus Enthalpie und potentieller Energie gz, wirk¬ 
sam werden. Da es eine Zustandsgröße „Wärme“ 
in der Thermodynamik nicht gibt, sollte man dabei 
eigentlich nicht von „Wärmetransporten“ sprechen. 
Aber um Namengebungen kommt man oft nicht 
herum. Da sich der Ausdruck „Fluss fühlbarer Wär¬ 
me“ (engl, sensible heatflux) sehr stark eingebür¬ 
gert hat,benutzen wir ihn auch hier. In diesem Sin¬ 
ne nennen wir die Haushaltsgleichung für Cp0die 
„Haushaltsgleichung für die fühlbare Wärme“. Ana¬ 
log nennt man den mit dem Wasserdampftransport 
verbundenen Energietransport „Fluss latenter Wär¬ 
me“ (engl, latent heatflux),näheres s. Abschn. 8.2. 
Nun sollen die einzelnen in dieser Gleichung vor¬ 
kommenden Transporte diskutiert werden. 

1. Der oben benutzte Quellterm Qu beinhaltet (für 
trockene Luft) die Erwärmung durch innere Rei¬ 
bung, die Divergenz der elektromagnetischen 
Strahlungsflussdichten und die Divergenz der 
molekularen Wärmeleitung. Die Erwärmung 
durch innere Reibung ist sehr klein, und wegen 
der Strahlungsflüsse sei auf Kap. 9 verwiesen. 
Die molekulare Wärmeleitung beschreiben wir 
durch 

^^moi= -^grad r 

Der Vektor H steht hier für „heatflux“. Der In¬ 
dex sagt, dass wir die molekulare Wärmeleitung 
meinen. Dies ist eine Flussdichte mit der Ein¬ 
heit J m”^s”^ oder Wm”^. Die Größe Ä mit der 
Einheit J m”^ s”^ K“' nennt man Wärmeleitfähig¬ 
keit. Verwandt damit ist die Temperaturleitzahl 
a = Älipc) mit der Einheit m^ s~', die der eines Dif¬ 
fusionskoeffizienten entspricht. Für Luft bei 20 °G 
ist a = 2 • 10”^ m^ s”* und Ä = 0,026 J m”^ s”' K“\ 
Daraus folgt z. B. bei |grad r| = 1 K m“^ die sehr 
kleine Flussdichte |Hn,oi| = 0,026 J m“^ s“\ 

2. Dann gibt es die an die mittlere Windgeschwin¬ 
digkeit gebundene Energieflussdichte (s. Ab¬ 
schn. 6.4) 

J^konv ^CpPV0 

die wir auch konvektiven Transport fühlbarer 
Wärme nennen. Hier ist die mittlere Dichte p~ p 


mit einbezogen worden, damit Ein¬ 

heit J m”^s”^ erhält. Der Ausdruck beschreibt 
den Transport durch eine mittlere Strömung. So 
kennen wir in der Qzeanographie den Wärme¬ 
transport mit der mittleren Strömung des Golf¬ 
stromes, in der Technik den Transport von Wär¬ 
me in einer Warmwasserheizung. Zu einer lo¬ 
kalen Änderung von Cp0 kommt es aber ent¬ 
sprechend obiger Gleichung nur, wenn H^onv 
eine Divergenz 

V'Hkony = Cpp(0V -V +V - ^0) 

= Cppv ■ V0 

besitzt. Mit der Kontinuitätsgleichung V- v = 0 
(dies ist ein Vorgriff auf Abschn. 16.1) bleibt also 
ganz rechts nur der mit dem mittleren Wind 
verbundene Advektionsterm übrig. Eine lokale 
Erwärmung ergibt sich so bei einer negativen 
Divergenz von einer Konvergenz die¬ 

ser Flussdichte, was bedeutet, dass in das be¬ 
trachtete Volumen mehr von der Eigenschaft Cp 0 
hinein als heraus fließt. 

3. Mit 


^turb =Cpp{fl0') 

beschreiben wir den turbulenten Transportfühl¬ 
barer Wärme. Da die turbulenten Zusatzterme - 
hier also v' und 0' - und erst recht ihr mittle¬ 
res Produkt meist recht schwer zugänglich sind, 
versucht man ihren Einfluss durch leichter zu¬ 
gängliche mittlere Größen oder mittlere Para¬ 
meter auszudrücken. Man nennt dies Parame- 
trisieren. Dies geschieht hier mit Hilfe des mitt¬ 
leren (hier also zeitlich gemittelten) Gradien¬ 
ten der transportierten Eigenschaft und eines 
turbulenten Diffusionskoeffizienten K, so dass 
man schreibt 

Hturh = -CpPK grad0 

Ein Vergleich mit dem Ausdruck für 
zeigt, dass beide dieselbe Struktur besitzen. 
Allerdings ist der turbulente Diffusionskoeffi¬ 
zient selbst in Bodennähe 2 bis 6 Größenord¬ 
nungen größer als die Temperaturleitzahl. So ist 
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durchwegs sehr klein und vernachlässig¬ 
bar im Vergleich zu Fortan werden wir für 

nur noch H schreiben. Vor allem die Verti- 
kal-Komponente H^, die wir in Zukunft ganz 
einfach mit H bezeichnen werden, ist meist von 
großer Bedeutung. Der vertikale turbulente 
Fluss fühlbarer Wärme läßt sich damit als 

H := ff z.turb =<^pP (w'0') " ^ ^ 

schreiben. Aus der ersten Formulierung mit Hil¬ 
fe des mittleren Produktes der Schwankungs¬ 
größen w' und 6>',also mit (w'6>')) erkennt man 
die Physik des Transportmechanismus über die 
einzelnen Wirbel oder Luftpakete, wie sie in Ab- 
schn. 6.4 und vor allem durch Bild 6.8 ausführ¬ 
lich erläutert wurde. 

Aus der Strömungstechnik stammt ein Differen¬ 
zen-Ansatz zur Beschreibung des turbulenten Wär¬ 
meüberganges zwischen der Oberfläche eines Kör¬ 
pers und dem Fluid (Luft oder Flüssigkeit), das die¬ 
sen umgibt. Wir bezeichnen hier mit (der Index L 
steht für Luft) die potentielle Temperatur in der den 
Körper umgebenden, durch ihn ungestörten Strö¬ 
mung und mit 0^ die der Körper-Oberfläche. Die 
Wärmeübergangszahl a-^ hängt neben der An¬ 
strömgeschwindigkeit auch von der Form und der 
Rauhigkeit des angeströmten Körpers ab. Mit die¬ 
sen Größen lautet nun der Differenzen-Ansatz: 

ff = ff .,.urb = «L (00 - 0L ) - «L ) 

In Strenge gilt also die Abhängigkeit von der 
Differenz der potentiellen Temperatur. Da aber die 
Entfernung zwischen der Oberfläche und der frei¬ 
en Strömung meist klein ist, kann man auch mit 
der Differenz der Temperaturen T rechnen, da die¬ 
se sich dann von den potentiellen Temperaturen 
nur sehr wenig unterscheiden. 

Prinzipiell hängt aber der turbulente Fluss fühl¬ 
barer Wärme H an der Differenz bzw. dem Gradi¬ 
enten der potentiellen Temperatur, weil dieser Fluss 
ja durch den Teilchen-Austausch zustande kommt. 
Man überlegt sich leicht, dass bei einem Austausch 
von zwei Teilchen - Teilchen A mit der potentiel¬ 
len Temperatur 0^ steigt z. B. von z = 100 m auf 
z = 0 ab, Teilchen B mit der potentiellen Tempera¬ 


tur 0ß geht den umgekehrten Weg - nach dem Aus¬ 
tausch sich insgesamt nichts verändert hat, wenn 
0A~ 0B-diesem Fall ist aber dann auch netto 
keine Energie geflossen. Im Falle 0^ < 0 b ist es nach 
dem Austausch unten kälter und oben wärmer, also 
ist Energie nach oben geflossen. Man sollte also 
immer beachten, dass mit dem vertikalen Teilchen¬ 
austausch sich sowohl die Enthalpie als auch die po¬ 
tentielle Energie der Teilchen ändern und zwar in 
dem Sinne, dass die Eigenschaft Cp0=CpT + g(z - zf), 
also die Summe aus Enthalpie und potentieller 
Energie, konstant bleibt. Der Transport einer Grö¬ 
ße, die sich während des Transportes ändert, wie es 
bei der Temperatur bzw. bei CpT der Fall ist, ist 
schwerer zu beschreiben als der einer konservati¬ 
ven Eigenschaft. Deshalb formulieren wir hier den 
Transport der sich im Teilchen nicht ändernden 
Größe Cp0, und dieser ist beim Gradient-Ansatz 
eben proportional zu ö0/öz mit H= Obeiö0/öz= 0 
bzw. dT/dz= -1 °G/100 m. 


7.7 Die Temperaturmessung 

Die meisten Verfahren der Temperaturmessung 
beruhen auf der Einstellung des thermischen Gleich¬ 
gewichtes zwischen dem Probekörper und dem Mess¬ 
fühler. Beide Systeme müssen in einen engen Kon¬ 
takt gebracht werden. Unter dem abstrakten Begriff 
„Probekörper“ kann man sich auch ein Volumen 
Luft vorstellen. Die Temperatur dieser Luft soll ge¬ 
messen werden. Ferner benutzt man Strahlungs¬ 
thermometer, die die von einer Oberfläche ausge¬ 
hende Strahlung, die unter bestimmten Umständen 
eine eindeutige Funktion der Temperatur dieser 
Oberfläche ist, messen. Dabei kann der Sensor auch 
einen größeren Abstand von der betreffenden Ober¬ 
fläche haben, wie es z. B. bei der Messung der Ober¬ 
flächentemperatur der Erde von einem Satelliten 
aus der Fall ist {remote sensing). 

In der Meteorologie interessiert nicht nur die 
Temperatur der Luft, sondern auch die des oberflä¬ 
chennahen Erdbodens und des Wassers, bei letzte¬ 
rem also vor allem die der Ozeane. Dabei geht es 
um vierdimensionale (x,y, z, t) Temperaturfelder. 
Anders ausgedrückt: uns interessiert die räumli¬ 
che und zeitliche Verteilung der Temperatur in al¬ 
len fünf in Kap. 2 erläuterten Komponenten des Kli¬ 
masystems als Grundlage für thermodynamische 
Betrachtungen. Man kann sich vorstellen, dass es 
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fast unmöglich ist, dieses Interesse zu befriedigen. 
Die Messtechnik, die dafür eingesetzt werden muss, 
ist natürlich entsprechend umfangreich und kann 
hier nur ansatzweise behandelt werden. Sondie¬ 
rungsvorrichtungen für die Atmosphäre (Radio¬ 
sonden) oder für den Ozean (Bathysonden) sowie 
Flugzeug-Messsysteme sind Beispiele für diese 
Technik. 

Die Temperaturmessung ist außerdem ein Ba¬ 
sismessverfahren in der Meteorologie, weil über sie 
eine Reihe anderer physikalischer oder meteorolo¬ 
gischer Größen bestimmt werden kann. Dabei wird 
also über eine Temperatur-Messung eine andere 
Größe, z. B. die Luftfeuchte oder die einfallende 
Strahlung, bestimmt. Natürlich bedarf es dazu ei¬ 
ner Theorie, die dies rechtfertigt. Ein einfaches Bei¬ 
spiel ist die Theorie des Psychrometers, die in Ab- 
schn. 8.4.1 behandelt wird. 

Etwas systematischer kann man sagen, dass man 
zwei Gruppen von Messgeräten unterscheiden kann, 
bei denen eine Temperatur gemessen wird, um eine 
andere meteorologische Messgröße zu erfassen. 

a Die zu erfassende Größe ist einfach eine Tempe¬ 
raturfunktion. Hierunter fallen das Siedebarome- 
ter(Abschn. 8.1.IG),das Taupunkt- oder Konden¬ 
sations-Hygrometer (Abschn. 8.4.2G) und das 
Lithiumchlorid-Hygrometer (Abschn. 8.4.2B). 
b In der Energiebilanz der Messfühleroberfläche 
ergibt sich eine sehr enge Beziehung zwischen 
der Temperatur dieser Oberfläche und der zu 
erfassenden Größe. Dadurch, dass man andere 
Einflussgrößen durch die experimentelle An¬ 
ordnung konstant hält oder vernachlässigbar 
klein macht, hängt die zu erfassende Größe in 
sehr guter Näherung nur noch von der Tempera¬ 
tur des Messfühlers ab. Hierunter fallen alle ka¬ 
lorischen Strahlungsmessgeräte, Geräte zur Mes¬ 
sung der Abkühlungsgröße und der Verduns¬ 
tung, thermische Windmesser und das Psychro¬ 
meter. 

Hier sollen nun die in der Meteorologie ge¬ 
bräuchlichsten Temperaturmessverfahren kurz er¬ 
läutert werden. Einfache Prinzipskizzen zeigt 
Bild 7.5. Reale Instrumente möge man sich in der 
Praxis anschauen. Spezielle Bücher über Meteoro¬ 
logische Instrumente (s. Literaturverzeichnis) sei¬ 
en zur Vertiefung des Wissens empfohlen. 


1. Flüssigkeitsthermometer 

Prinzip: Bei Erwärmen dehnt sich eine in ei¬ 
nem Vorratsgefäß (z. B. Thermometerkugel) 
vorhandene Flüssigkeit in eine dünne Kapillare 
hinein aus, an der eine geeichte Skala angebracht 
ist. Das Vorratsgefäß ist der Sensor, der in en¬ 
gen Kontakt mit dem thermodynamischen Sys¬ 
tem gebracht werden muss, dessen Temperatur 
bestimmt wird. Nach Herstellen des thermischen 
Gleichgewichts zwischen System und Sensor 
kann man die Temperatur an der Skala des Sen¬ 
sors ablesen. Als Flüssigkeiten sind vor allem 
Quecksilber (Hg) und verschiedene Alkohol¬ 
arten in Gebrauch. Schmelz- und Siedepunkt 
dieser Flüssigkeiten (Hg: -38,8 °G / -1-356,7 °G, 
Alkohol: -117 °G / +78 °G) bestimmen den Ver¬ 
wendungsbereich dieser Sensoren. So sind z. B. 
Hg-Thermometer nicht mehr geeignet, um 
winterliche Lufttemperaturen in Sibirien zu 
messen. 

Flüssigkeitsthermometer werden z. B. ver¬ 
wendet als Thermometer in meteorologischen 
Hütten (Hütten-Thermometer), Minimum- 
Thermometer, Maximum-Thermometer oder 
Kontakt-Thermometer. 

2. Bimetalle 

Prinzip: Zwei miteinander fest verbundene 
Metalle mit unterschiedlichem thermischen 
Ausdehnungskoeffizienten verbiegen sich in 
eine durch die Art des mechanischen Aufbaus 
bestimmte Richtung bei Erwärmen und in die 
entgegengesetzte beim Abkühlen. Sensor ist das 
gesamte Bimetall. 

Bimetalle werden vor allem bei mechanisch 
arbeitenden Thermographen verwendet. Außer¬ 
halb der Meteorologie sind Bimetalle millionen¬ 
fach in Betrieb z. B. als Sensoren bei der ther- 
mostatischen Regelung in Kühlschränken, Bü¬ 
geleisen und anderen Anlagen. 

3. Thermoelemente 

Prinzip: Dies ist ein elektrisches Verfahren; 
es beruht auf der Kontaktspannung, die zwi¬ 
schen zwei unterschiedlichen Metallen (z. B. 
Kupfer und Konstantan) auftritt und tempera¬ 
turabhängig ist. Verlötet man Drähte unter¬ 
schiedlichen Materials so, dass zwei Lötstellen 
entstehen (s. Schema von Bild 7.5g), dann läßt 
sich, jede Lötstelle als Sensor verstehend, die 
Temperaturdifferenz zwischen diesen beiden 
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Bild 7.5. Skizzen verschiedener Thermometer bzw. Temperatur-Messverfahren, a Mit Alkohol gefülltes Minimum-Ther¬ 
mometer. Bei fallender Temperatur nimmt die Oberflächenspannung des Thermometerfadens das in der Kapillare be¬ 
findliche Eisen- oder Glas-Stäbchen mit. Dieses bleibt bei Anstieg der Thermometerflüssigkeit liegen, so dass die Posi¬ 
tion seiner Oberkante als Minimumtemperatur abgelesen wird. Das Thermometer muss genau waagerecht angebracht 
werden, damit das Stäbchen von der Schwerkraft nicht bewegt werden kann. Wegen des Stäbchens ist die Kapillare recht 
dick und deshalb die Masse der Thermometerflüssigkeit groß; eine dadurch verursachte zu große Trägheit wird durch 
die große Oberfläche des deshalb gabelförmig ausgebildeten Thermometergefäßes wieder ausgeglichen, b Mit Queck¬ 
silber gefülltes Maximum-Thermometer. Dieses besitzt unmittelbar oberhalb der Thermometerkugel eine Engstelle, 
durch die bei Temperaturanstieg das Quecksilber hindurchgedrückt wird. Bei Abkühlung reißt dort der Quecksilber¬ 
faden ab, so dass die beim Maximum der Temperatur erreichte Länge der Kapillare erhalten bleibt. Auch dieses Ther¬ 
mometer wird liegend exponiert und zwar mit einer leichten Neigung, so dass der Quecksilberfaden immer an der 
Engstelle anliegt, c Rundes Bimetall mit Schema, wie damit eine Anzeige oder eine Registrierung erreicht wird, d Bimetall 
als Kontaktelement, e Thermistor ausgebildet als Stab aus Halbleitermaterial (z. B. Eisen-Oxyd mit wenigen Prozenten 
Titan-Oxyd) mit Metall-Anschlußkappen oder als kleines Kügelchen, f Platin-Draht-Hartglasthermometer. Der dünne 
Pt-Draht wird auf einen Glaskörper gewickelt und dann in eine Glasschmelze getaucht, g Schema eines Thermoelemen¬ 
tes mit zwei Lötstellen (dicke Punkte) 


über die Differenz der Kontaktspannungen mes¬ 
sen. Diese Differenz bezeichnet man als Ther- 
mokraft oder Thermospannung. Sie ist zwar 
klein (4,3 pV °C“^ bei Kupfer-Konstantan), läßt 
sich aber in einer Thermobatterie (viele Ther¬ 
moelemente hintereinandergeschaltet) vergrö¬ 
ßern. 

Thermoelemente erlauben eine Differenz¬ 
messung der Temperatur. Bei der Erfassung ei¬ 
nes Absolutwertes bedarf es einer Vergleichs¬ 
temperatur, der die Vergleichslötstelle ausgesetzt 


wird. Die Lötstellen können in Form von Ther- 
monadeln mit sehr kleinem Volumen und ge¬ 
ringer thermischer Trägheit ausgebildet werden. 

4. Widerstandsthermometer 

Prinzip: Auch dies ist ein elektrisches Ver¬ 
fahren, bei dem die Temperatur-Abhängigkeit 
des elektrischen Widerstandes von Metallen 
und Halbleitern ausgenutzt wird. 

Beim Metall-Draht-Thermometer (benutzt 
wird vor allem Platin) ist der elektrische Wider¬ 
stand R in guter Näherung eine lineare Funkti- 
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on der Temperatur. Mit i9 = Celsius-Temperatur, 
J?Q = Widerstand bei 0°C und a = Temperatur¬ 
koeffizient des elektrischen Widerstandes gilt 

R = J?o(l -t ai9) 

1 dR 

a = -~ const 

Ro dT 

apt~-l-4- 

Beim Halbleiter-Thermometer (Thermistor 
= thermally sensitive resistor) hängt der Wider¬ 
stand R von der absoluten Temperatur entspre¬ 
chend einer Exponentialfunktion von (b/T) ab; 
der Temperaturkoeffizient a ist negativ und 
temperaturabhängig: 

R^Ae^''^ 

^~RdT~ 

A = const b = const 

Der Thermistor besitzt den Nachteil einer nicht¬ 
linearen Charakteristik; dafür ist sein Tempera¬ 
turkoeffizient um eine Größenordnung größer 
als der des Pt-Thermometers. 

Die bei der Messung der Lufttemperatur auftre¬ 
tenden Probleme erkennt man am besten durch eine 
einfache Betrachtung des Wärmehaushaltes der 
Thermometerkugel eines Hg-Thermometers,wie es 
Bild 7.6 zeigt. Mit dem thermischen Ausdehnungs¬ 
koeffizienten = 18 • 10”^ K“^) und der Celsius- 
Temperatur i9 läßt sich das Volumen V{ .9) des Hg 
in dem betreffenden Thermometer als lineare Funk¬ 
tion von i9 beschreiben 

v{S) = v,{i + r&) 

mit Vq= Volumen bei 0 °C. Man rechnet nun leicht 
aus, dass z.B. V(50 °C) - Vo= 900 ■ 10“ lO'V^. 
Nur weniger als 1 % der gesamten Thermometer- 
Flüssigkeit befindet sich also in der Kapillare eines 
50 °C warmen Thermometers, dessen Kapillare bei 
der Skaleneinteilung von 0 °C beginnt. Das berech- 



Bild 7.6. Zum Energiehaushalt einer Thermometerkugel. 
Angedeutet sind die Temperaturen der Kugel der Luft T^, 
des Schaftes Tg und der umgebenden, im Infraroten strah¬ 
lenden Körper Ty^. Die skizzierten Pfeile kennzeichnen die 
positiven Richtungen der in der Formel benutzten Energie¬ 
flussdichten I bis IV 

tigt uns, in sehr guter Näherung ausschließlich 
den Energiehaushalt der Thermometerkugel zu be¬ 
trachten. Deren Wärmehaushaltsgleichung lautet: 

mcdTg 
F dt 

= ctp(Tp — ) -I- fjjK -I- cts (Tyf —T^) + ß{Tg “ f’x) 

I II III IV 

wobei F die Oberfläche der Kugel, m deren Masse 
und c deren spezifische Wärme ist. T^= Lufttem¬ 
peratur, T^= Temperatur der Thermometer-Kugel, 
= Temperatur der im Infraroten strahlenden 
umgebenden Körper oder Wände, Tg = Temperatur 
des Thermometer-Schaftes, t=Zeit, ö;l= Wärme¬ 
übergangszahl, « 5 = Strahlungsübergangszahl, 
ß= Wärmedurchgangszahl, K= einfallende kurz¬ 
wellige Strahlung, £'j;= kurzwelliges Absorptions¬ 
vermögen. Wir nehmen eine homogene Verteilung 
aller rechts stehenden Energieflussdichten über die 
Kugeloberfläche an. Diese Voraussetzung ist natür¬ 
lich bei der einfallenden kurzwelligen Strahlung 
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nicht erfüllt, was uns aber bei dieser prinzipiellen 
Betrachtung nicht stören soll. Die Gleichung be¬ 
schreibt die Änderung von mit der Zeit als Fol¬ 
ge der rechts stehenden Energieflussdichten, die 
entweder positiv (zum Thermometer hin gerich¬ 
tet) oder negativ (von ihm weg) sein können. Dies 
sind: (/) der turbulente Wärmestrom aus der Luft 
zum Thermometer; {II) die kurzwellige Strahlungs¬ 
bilanz der Oberfläche = die absorbierte kurzwellige 
Strahlung; {III) die langwellige Strahlungsbilanz 
der Oberfläche, hier ausgedrückt durch die Tempe¬ 
raturdifferenz zwischen dem Thermometerkörper 
und der Umgebung (beide stehen ja in langwelli¬ 
gem Strahlungsaustausch, s. dazu Kap. 9) und 
durch eine Strahlungsübergangszahl; {IV) Wärme¬ 
leitung aus dem Schaft zur Kugel. 

Besonders interessiert uns hier das Gleichge¬ 
wicht dieser unterschiedlichen Einflüsse, wenn also 
gilt dr^/dt= 0. Diesen Fall können wir einfach 
durch obige Gleichung mit einer Null auf der lin¬ 
ken Seite dar stellen, aber auch durch 

j _j _ f (^w ~ ~ ) 

«L 

Im Gleichgewicht ergibt sich also bei einem in 
die Luft gehaltenen Thermometer im Allgemeinen 
eine bestimmte Differenz zur Lufttemperatur. Dies 
mag nicht erwünscht sein, aber dies ist z. B. unver¬ 
meidbar, wenn die Sonne auf das Thermometer 
scheint. Allein dieser Einfluss ergibt z. B. mit 
K= 300 Wm■^ s^= 50 % und 30 Wm'^K“^ 
eine Differenz = 5,0 °G. Wollen wir nun ganz 

streng mit diesem Thermometer die Lufttempera¬ 
tur auf 0,1 °G genau messen, dann müssen wir 
allerdings dieser Gleichung zufolge in unserer 
Messanordnung die rechte Seite so klein machen, 
dass Tj^- Tj^< 0,1 °C wird. Das bedeutet, dass die 
„Störglieder“ II, III und IV jedes für sich sehr klein 
werden und die Wärmeübergangszahl «l, die ja den 
thermischen Kontakt des Thermometers zur um¬ 
gebenden Luft beschreibt, möglichst groß wird. 
Dies erfordert technische Maßnahmen bei der Mes¬ 
sung der Lufttemperatur: 

a Strahlungsschutz (s. Bild 7.7). Dabei geht es um 

die Abschirmung des Temperaturmessfühlers 

vom kurzwelligen und langwelligen Strahlungs- 


a 





Bild 7.7. Strahlungschutz eines Temperatur-Sensors, 
a Doppelter Strahlungsschutz durch Strahlungsschutzrohre 
um ein Pt-Hartglas-Thermometer; der Pfeil deutet an, dass 
eine künstliche Ventilation des Sensors durch die Rohre 
erfolgen kann. Die beiden Rohre sind innen und außen ver¬ 
chromt. b Strahlungsschutzhütte, die eine natürliche Ven¬ 
tilation erlaubt. Die Blechteile sind an ihrer Oberseite ver¬ 
chromt, um auffallende Strahlung weitgehend zu reflek¬ 
tieren, aber an der Unterseite geschwärzt, damit die zwi¬ 
schen den Blechringen einfallende kurzwellige Strahlung 
nicht zum Sensor hin reflektiert wird 

austausch (Terme II und III) mit der Umgebung. 
Ein Strahlungsschutzrohr um den Sensor leis¬ 
tet dabei gute Dienste. Damit sich dieses über K 
nicht so sehr aufheizt, verchromt man es außen 
und innen, womit man im Idealfall eines saube¬ 
ren (u. U. polierten) Strahlungsschutzrohres ein 
% von etwa 20 % erreicht. Das so immer noch 
(schwach) über Lufttemperatur erwärmte Rohr 
könnte seine Wärme über langwellige Strahlung 
zum Thermometer weitergeben; dies wird durch 
ein zweites Rohr und die Verchromung beider 
Rohre innen und außen weitgehend einge- 
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dämmt; Chrom besitzt im „sauberen“, polierten 
Zustand ein langwelliges Emissions- und Ab¬ 
sorptionsvermögen von nur 10 %. 

b Schutz vor der Wärmeleitung aus dem Schaft 
(Term IV). Man macht die Strahlungsschutz¬ 
rohre so lang, dass auch der untere Teil des 
Schaftes geschützt ist. Bei elektrischen Senso¬ 
ren muss man analog auch das Kabel ganz nahe 
beim Sensor schützen. 

c Ventilation. Man erreicht nie, dass die „Stör¬ 
glieder“ ganz verschwinden. Deshalb muss man 
zusätzlich dafür sorgen, dass der Nenner der 
letzten Gleichung, also die Wärmeübergangs¬ 
zahl, groß wird. Zum Beispiel läßt sich «l bei 
einem von Luft quer angeströmten Kreiszylinder 
durch die Zahlenwertgleichung 


a 


L 


\{d} m^K 


mit {«} = Zahlenwert der Anströmgeschwindig¬ 
keit in m s~' und {d} = Zahlenwert des Durch¬ 
messers des Kreiszylinders in cm beschreiben. 
Die Wärmeübergangszahl erhöht sich also bei 
Vergrößerung der Anströmgeschwindigkeit 
(Ventilation). Die Abhängigkeit vom Durch¬ 
messer liefert große Vorteile bei der elektrischen 
Temperaturmessung mit einem frei gespann¬ 
ten Pt-Draht. Zum Vergleich sei hier «l bei 
einer Anströmgeschwindigkeit von u = 2 m s~^ 
ausgerechnet, einmal für ein Hg-Thermo- 
meter mit einem Durchmesser von d = 1 cm 
[=> ai=42 Wm”^K“^)], dann für einen frei ge¬ 
spannten Pt-Draht mit d=20 pm = 20 ■ 10“^ cm 
[=> «L* 1000 Wm“^K“^].Bei gleicher Größe der 
Störglieder würde sich der Pt-Draht nur etwa 
1/25 so stark über Lufttemperatur aufheizen wie 
das Hg-Thermometer. 

Wir können nun aus diesen einfachen Überle¬ 
gungen heraus auch noch eine allgemeine Aussage 
über die Pehler bei der Messung der Lufttempera¬ 
tur machen. Sie entstehen durch Strahlung, Wär¬ 
meleitung aus dem Schaft oder (bei elektrischen 
Messfühlern) aus dem Kabel und dadurch, dass 
man nicht abwartet, bis das Gleichgewicht erreicht 
ist. Letztere nennt man Trägheitsfehler; sie sollen 
hier noch kurz erläutert werden. 


Die Trägheit eines Thermometers läßt sich mit 
einer einfachen Modellrechnung betrachten. Wir 
wollen die Lufttemperatur mit einem Sensor mes¬ 
sen, der eine Temperatur T^, eine Wärmekapazität 
C=mc{m = Masse, c = spezifische Wärme) und eine 
Oberfläche Lbesitzt. Mit seiner Umgebung tauscht 
er Wärme nur über turbulenten Austausch, also 
über Term I der oben erläuterten Wärmehaushalts¬ 
gleichung, aus, die damit (einfacher als oben) lautet: 


dt 



Tr ) > wobei 


C _ 
a^F 


den Gharakter einer Zeit besitzt. Integration die¬ 
ser Differentialgleichung für TjJ,t) liefert mit kon¬ 
stanten Größen und r (konstantes r beinhaltet 
auch, dass die in «l eingehende Ventilationsge¬ 
schwindigkeit konstant ist) 

-— = --dt ^ ln(TK “ ü ) = ““f + const 

(Tk-TJ r " T 

Mit der Anfangsbedingung, dass bei t = 0 
T^= sei, gilt const = ln(rRo- T^) und 


InO^ 



(rR-Tj = (rR0-rjexp|-- 


Die ursprüngliche Temperaturdifferenz ( Tro - Tf) 
verringert sich also mit der Zeit nach einer Expo¬ 
nentialfunktion. Sie besitzt nach der Zeit t= rwe¬ 
gen exp(-l) = 0,368 noch 36,8% des ursprüngli¬ 
chen Wertes und entsprechend nach t = 2r(4r; 6r) 
noch 13,5 (1,8; 0,25) %.DieGröße rnenntman Zeit¬ 
konstante oder Trägheitszeit oder auch e-tel-Wert- 
Zeit des betreffenden Thermometers. Da sie pro¬ 
portional zur Wärmekapazität und umgekehrt pro¬ 
portional zur Wärmeübergangszahl und zur Ober¬ 
fläche ist, spielen Masse, Art und Stärke der Belüf¬ 
tung und die Porm des Messfühlers bei dem über r 
beschriebenen Trägheitsverhalten eines Tempera¬ 
tursensors eine Rolle. Bei 1,5 ms“^ Anströmge¬ 
schwindigkeitbesitzt z. B. eine Thermistorperle von 
0,5 mm Durchmesser ein rvon nur ~2s, ein 20 pm 
dicker Pt-Draht nur ~1/100 s; aber es gibt z. B. auch 






66 


Teil II • Die meteorologischen Elemente 


Kapitel 7 • Die Temperatur 


klobige Bodenthermometer mit r~ 100 s, die dem 
Trägheitsverhalten des Bodens angepaßt und me¬ 
chanisch leicht handhabbar sind. 

Die dargebotenen Betrachtungen des Wärme¬ 
haushaltes und des Trägheitsverhaltens eines Tem¬ 
peratursensors könnte zu der Meinung verführen, 
die Theorie der meteorologischen Instrumente sei 
recht einfach. Sie ist es nicht, wenn man das dyna¬ 
mische Verhalten der Messfühler, d. h. ihr Verhal¬ 
ten mit der Zeit, in voller Breite (also nicht nur ein 
einfaches Trägheitsmodell) betrachtet oder wissen 
will, wie ein Messfühler den äußeren, sich mit der 
Zeit ständig ändernden Einflüssen folgt. Nach den 
Erläuterungen über die Turbulenz in Kap. 6 wis¬ 
sen wir, dass die Eigenschaften der Atmosphäre 
(z. B. die Lufttemperatur oder die Windgeschwin¬ 
digkeit) an einem bestimmten Ort ständigen 
Schwankungen unterworfen sind, die in allen Zeit¬ 
skalen von Bruchteilen von einer Sekunde bis zu 
geologischen Zeiten erfolgen. Der Messfühler ver¬ 
sucht ihnen zu folgen, wobei seine Trägheit und sei¬ 


ne Schwingungseigenschaften eine Rolle spielen. 
Die schnellen Schwankungen der atmosphärischen 
Größen machen es dabei in Strenge unmöglich, 
dass der Sensor exakt folgt. Es besteht so immer 
eine Differenz zwischen dem wahren Wert einer 
Größe und der Einstellung des Sensors, also im 
Bespiel der Lufttemperatur immer eine von Null 
verschiedene Differenz - ?’sensor(0- Man 

kann sich also leicht vorstellen, wie sich mit 
der Zeit (z. B. in Minuten oder Sekunden oder gar 
Bruchteilen davon) ständig ändert und ver¬ 
sucht, dem zu folgen. Hinzu kommt das Trägheits¬ 
und Schwingverhalten der Übertragungsglieder 
und Registriergeräte. Letztere bilden zusammen 
mit den Sensoren ein physikalisches System, des¬ 
sen Zeitverhalten durch Differentialgleichungen 
1. und 2. Ordnung beschrieben werden kann. Die¬ 
se Gleichungen sind vielfach nicht einfach zu inte¬ 
grieren. So wird klar, dass es genaugenommen un¬ 
möglich ist, die wahre meteorologische Größe in 
ihrem zeitlichen Verlauf zu finden. 



Kapitel 8 

Die Luftfeuchtigkeit 


Den Wasserdampf in der Atmosphäre, das ist die 
Luftfeuchtigkeit, haben wir bei der Zusammenset¬ 
zung der Luft bereits erwähnt. Er gehört nicht zu 
den Gasen, die homogen verteilt sind. Sein Anteil 
an der wirklichen Luft liegt zwischen 0 und 4 %. 

Der Wasserdampf spielt eine überragende Rol¬ 
le in der Atmosphäre. Ohne ihn gäbe es keine Wol¬ 
ken- und Niederschlagsbildung, keinen Nebel und 
keine Ablagerungen am Boden (Tau, Reif, Beschlag, 
Rauhreif); es würden viele Phänomene fehlen, die 
der Atmosphäre eine ungeheure Vielfalt verleihen. 
Das Wasser in der Atmosphäre ist auch deshalb so 
bedeutsam, weil es der einzige Stoff ist, der in der 
Atmosphäre in allen drei Phasen vorkommt. Bei 
den Phasenumwandlungen werden große Energie¬ 
beträge gebraucht oder freigesetzt. Hinzu kommt 
die energetische Wirksamkeit bei der Strahlungs- 
Emission und -Absorption (v. a. im infraroten Spek¬ 
tralbereich) durch die Wasserdampf-Moleküle. 


8.1 Die verschiedenen Feuchtemaße 

8.1.1 Der Dampfdruck e 

Wir bezeichnen mit e den Partialdruck des Wasser¬ 
dampfes; seine Einheit im Sl-System ist Pa. In der 
Atmosphäre nimmt e Werte von wenig über 0 bis 
etwa 40 hPa an. Wegen der recht niedrigen Konzen¬ 
tration in der Atmosphäre kann der Wasserdampf 
in sehr guter Näherung als ideales Gas behandelt 
werden und so e als unabhängig von den anderen 
Partialdrücken. Damit gilt nach dem Daltonschen 
Gesetz (Abschn. 5.3) für den Gesamtluftdruck 

P ~ i ~ P trockener Anteil der Luft ^ 

Man sagt oft, „die Luft enthält den Wasser¬ 
dampf“ in dem Sinne, dass der Wasserdampf in der 


Luft gelöst oder von ihr aufgenommen sei. Das ist 
so nicht richtig. Vielmehr kommt nach dem Parti¬ 
aldruckkonzept der Wasserdampf einfach in dem 
Volumen vor, das auch die anderen Luftbestandteile 
enthält, und zwar mit dem ihm eigenen Partial¬ 
druck e. Dieser ist unabhängig von den anderen 
Luftbestandteilen und wird nur von den Gesetzen 
des Wasserdampfes selber bestimmt. Damit läßt 
sich auch dieser Partialdruck mit Hilfe der Gasglei¬ 
chung beschreiben als 

e = pyRyT 

womit wir die Dichte des Wasserdampfes (dazu 
mehr in Abschn. 8.1.2) und die spezielle Gaskon¬ 
stante für den Wasserdampf Ry= R/My mit My 
= 18,016 • 10"^ kg moL^ eingeführt haben. Der In¬ 
dex V steht für das engl. Wort vapour. 

Der Dampfdruck in einem Volumen kann nicht 
beliebig groß werden. Es gibt einen Höchstwert, den 
Sättigungsdampfdruck e*, der nur von der Tempe¬ 
ratur T abhängt: 

e* = e*{T) ; nimmt mit r zu. 

Wir versuchen jetzt, diesen Dampfdruck und 
seinen Maximalwert, den Sättigungsdampfdruck, 
von verschiedenen Seiten zu beleuchten. 

A Darstellung von e*(T) im Phasendiagramm 
des Wassers 

Das in Bild 8.1 dargestellte Phasendiagramm des 
Wassers zeigt die Abhängigkeit der einzelnen Ag¬ 
gregatzustände Wasserdampf, flüssiges Wasser und 
Eis von Druck und Temperatur. Beachte, dass dies 
Diagramm nicht maßstabsgetreu ist; es dient dazu, 
das Prinzipielle darzustellen. Genaue Werte mögen 
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Bild 8.1. 

Phasendiagramm des Was¬ 
sers (nicht maßstabsge¬ 
treu). p ist der Druck, un¬ 
ter dem die jeweilige Phase 
steht, T die Temperatur 



der Tabelle 8.1 entnommen werden. In Bild 8.1 er¬ 
kennt man: 

■ 3 Flächenstücke, in denen nur die angeschrie¬ 
bene Phase existiert. Im jeweiligen Zustand be¬ 
steht keine Neigung, die Phase zugunsten einer 
anderen zu ändern; z. B.: Wasserdampf mit 
e = 3 hPa bei 0 °C zeigt keine Neigung zur Kon¬ 
densation oder Sublimation; flüssiges Wasser 
bei 10 °C und unter einem Druck von 1013 hPa 
zeigt keine Neigung, als Ganzes in den Dampf¬ 
zustand überzugehen. 

■ 3 Kurven, an denen jeweils 2 Phasen koexistent 
sind oder sich im Gleichgewicht befinden: 

- a flüssiges Wasser und Wasserdampf, 

- unterkühltes flüssiges Wasser und Was¬ 
serdampf, 

- Eis und Wasserdampf, 

- c Eis und flüssiges Wasser. 

Zur Veranschaulichung stellen wir uns ein ge¬ 
schlossenes Volumen vor, das nur Wasserdampf ent¬ 
hält. Mit e unterhalb der Kurve a und T > 0 °G ist 
der gasförmige Zustand allein existenzfähig. Fügen 
wir nun weiteren Wasserdampf (durch irgendeinen, 
hier nicht näher spezifizierten Prozess) hinzu, so 
steigt e bis zur Kurve a. Eine weitere Zugabe führt 
nicht zu einem höheren Dampfdruck, sondern zu 
Kondensation und zu einem System Wasser-Was¬ 
serdampf, in dem alle Teile unter dem Druck ste¬ 
hen, den Kurve a angibt. Beachte: wir sehen hier von 
Komplikationen durch Einwirkung der Schwerkraft 


auf entstehende Tröpfchen und dadurch, dass zur 
Kondensation Kondensationskeime notwendig sind, 
ab. Dieser so erreichte Druck ist der Gleichgewichts¬ 
druck der Kurve a und gleichzeitig der höchste 
Druck, den der Wasserdampf bei der jeweiligen 
Temperatur annehmen kann. Die Kurven a, b^ und 
bg sind so Sättigungs-Dampfdruck-Kurven, auch 
allgemein Dampfspannungs-Kurven genannt, und 
zwar gibt Kurve a den Sättigungs-Dampfdruck über 
flüssigem Wasser (die Ordinate ist jetzt e^), Kur¬ 
ve b^ über unterkühltem flüssigen Wasser (den 
Ordinatenwert bezeichnet man hier ebenfalls mit 
ejjy) und Kurve b^ über Eis (Ordinate ist ef) an. 

Als weiteres Beispiel gehen wir von einem Punkt 
im Flächenstück des flüssigen Wassers aus. Dieses 
Wasser steht unter dem Gesamtluftdruck. Erhöht 
man nun die Temperatur oder erniedrigt den Druck, 
unter dem das Wasser steht, dann rutscht man auf 
oder unter die Dampfspannungskurve: der stabile 
Zustand ist dann der des Wasserdampfes, und das 
Flüssigwasser geht im ganzen Volumen in Dampf 
über - natürlich abhängig von der Verfügbarkeit 
der notwendigen Verdampfungswärme. Diesen Vor¬ 
gang nennt man Sieden. 

Kurve eist die Schmelzdruckkurve mit einer Stei¬ 
gung von -7,5 • 10“^ K atm“^ Diese schwache Nei¬ 
gung von Kurve c kann man natürlich im Bild 8.1 
nicht erkennen. 

■ 1 Punkt, an dem alle drei Phasen im Gleichge¬ 
wicht sind; dies ist der Tripelpunkt hei 6,11 hPa 
und +0,0099 °G. 
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Die Celsius-Temperatur-Skala ist so festgelegt, 
dass 0,0000 °C dem Gefrierpunkt von luftgesättig¬ 
tem Wasser bei einem Druck von 1 atm = 1013,25 hPa 
entspricht und dass 100,0000 °C die Temperatur des 
Siedepunktes ebenfalls beip = 1 atm ist. Diese bei¬ 
den Punkte sind in Bild 8.1 beip = 1013,25 hPa ein¬ 
gezeichnet. Reines Wasser besitzt wegen der Gefrier¬ 
punktserniedrigung des luftgesättigten Wassers von 
0,0024 °G (bei 0 °G) eine Schmelztemperatur von 
+0,0024 °G. Damit und weiteren 0,0075 °G, die aus 
der Steigung von Kurve c resultieren, ergibt sich die 
oben genannte Temperatur des Tripelpunktes von 
+0,0099 °G = 273,16 K, wenn der Nullpunkt der Gel- 
sius-Skala bei T = 273,15 K liegt. 

B Gleichgewicht zwischen flüssigem Wasser 
und Wasserdampf an einer Wasseroberfläche 

Bild 8.2 zeigt ein System aus flüssigem Wasser und 
Wasser dampf darüber. Wir betrachten die Prozes¬ 
se an der Grenzfläche. Diese sind charakterisiert 
durch die Bindungskräfte der Moleküle im flüssi¬ 
gen Wasser, die dem angestrebten Ausgleich der 
HjO-Moleküle über den ganzen vorhandenen 
Raum, also auch den Gasraum, entgegenwirken. An 
der Oberfläche treten so ständig Wassermoleküle 
aus der Flüssigkeit in den Dampfraum aus, und an¬ 
dere Moleküle aus dem Dampfraum gehen den 
umgekehrten Weg. Überwiegt die Zahl der aus der 
Flüssigkeit austretenden Moleküle, dann haben wir 
im Mittel über alle Teilchenbewegungen (netto) Ver¬ 
dunstung, im umgekehrten Fall Kondensation. Ver¬ 
schwinden des Nettotransports kennzeichnet ein 
Phasengleichgewicht an der Oberfläche. Es wird be¬ 
stimmt von den Gesetzmäßigkeiten, die der Dampf¬ 
spannungskurve unterliegen (s. dazu die unter E in 
diesem Kapitel abgeleitete Glausius-Glapeyron- 
Gleichung). Bei einer Temperatur Tg an der Ober¬ 
fläche des flüssigen Wassers und ebenso im Gas¬ 
raum darüber beobachten wir im Gasraum bei die¬ 
sem Gleichgewichtszustand den Sättigungsdampf¬ 
druck e*{Tg). Man kann über solch ein Gleich¬ 
gewichtsexperiment, ausgeführt bei vielen Tempe¬ 
raturen Tg, die Dampfspannungskurve e*{Tg) expe¬ 
rimentell bestimmen (s. Abschnitt D). 

Ohne die Temperatur im Gasraum zu spezifizie¬ 
ren, können wir nun allgemein sagen, dass für eine 
Wassertemperatur von T=Tg und mit e = Dampf¬ 
druck im Gasraum folgendes gilt: 


HjO-Molekül 



Bild 8.2. Zum Sättigungsdampfdruck über einer Wasser¬ 
oberfläche 

■ bei e = e*{Tg) herrscht das gesuchte Gleichge¬ 
wicht an der Grenzfläche, es findet kein Netto¬ 
transport von Molekülen über diese Grenze hin¬ 
weg statt; 

■ bei e < e*{Tg) ergibt sich Verdunstung 

■ bei e > e*{Tg) ergibt sich Kondensation, aller¬ 
dings muss jetzt die Temperatur im Gasraum 
größer als Tg sein. 

Ein Phasengleichgewicht, wie es im vorletzten 
Absatz beschrieben wurde, wird überall dort an¬ 
gestrebt, wo ein Stoff in zwei Phasen nebeneinan¬ 
der vorkommt, z. B. auch, wenn wir Quecksilber in 
einem Raum verschütten und dann der Quecksil¬ 
berdampfdruck im Raum steigt. Wir erkennen aus 
den obigen Überlegungen, dass dies Gleichgewicht 
von der Bindung der Teilchen im Molekülverband 
des flüssigen Wassers abhängt: je größer diese ist, 
umso größer ist die Kraft, von außen Teilchen ein¬ 
zufangen, und umso geringer die Anzahl der Teil¬ 
chen, die das Medium verlassen können. Diese Bin¬ 
dung im Molekülverband des flüssigen Wassers 
bzw. des Eises bestimmt den Sättigungsdampf¬ 
druck. 

Nun ist die Bindung beim Eis größer als beim 
Wasser, bei einer konkaven Wasseroberfläche grö¬ 
ßer als bei einer konvexen, in Lösungen größer als 
in reinem Wasser. Also gilt: 

■ ej< e^, im Phasendiagramm liegt die Kurve 
über der für b^. 

Liegen Eis und Wasser nebeneinander, so dif¬ 
fundiert das Wasser hinüber zur Eisoberfläche. 
Dieser Effekt bedingt auch das Wachsen von Eis¬ 
linsen im Boden und auch das Wachsen von Eis¬ 
teilchen in Mischwolken auf Kosten der unter¬ 
kühlten Tröpfchen; in der Wolke ist dabei e = e^. 
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Tabelle 8.1. Sättigungsdampfdruck über einer ebenen Oberfläche reinen Wassers in hPa in Abhängigkeit von der 
Temperatur 3 in °C 


t?in °C 

0 

1 

2 

3 

4 

5 

6 

7 

8 

9 

20 

23,37 

24,86 

26,43 

28,08 

29,83 

31,67 

33,61 

35,65 

37,80 

40,05 

10 

12,27 

13,12 

14,02 

14,97 

15,98 

17,04 

18,17 

19,37 

20,63 

21,96 

+0 

6,11 

6,57 

7,06 

7,58 

8,13 

8,72 

9,35 

10,01 

10,72 

11,47 

-0 

6,11 

5,68 

5,28 

4,90 

4,54 

4,22 

3,91 

3,62 

3,35 

3,10 

-10 

2,86 

2,64 

2,44 

2,25 

2,08 

1,91 

1,76 

1,62 

1,49 

1,37 


*^konkave Oberfläche ^ ebene Oberfläche ^ *^konvexe Oberfläche 

Weil der Sättigungsdampfdruck über der stark 
konvexen Oberfläche größer ist als über der 
schwach konvexen, wachsen die großen Tropfen 
auf Kosten der kleinen. Dies beobachten wir zum 
Beispiel in Wolken und bei Beschlag am Fenster. 

Lösung '^reines Wasser 

Beim Kondensationsprozess würden die an¬ 
fänglich entstehenden sehr kleinen Tröpfchen 
(mit stark konvexen Oberflächen) sofort wieder 
verdampfen, gäbe es nicht diese Dampfdrucker¬ 
niedrigung über der Lösvmg. Gelöst wird im Tröpf¬ 
chenwasser der Kondensationskern; dies ist ei¬ 
ner der Gründe, warum zur Kondensation in der 
Atmosphäre oder zur Bildung von Wolken oder 
Nebel stets solche Kerne vorhanden sein müssen. 


C Die Dampfspannungskurve in Zahlen 


Beim Aufbau des Verständnisses für den Dampf¬ 
druck ist es auch notwendig, einmal Zahlenwerte 
für diese Größe anzuschauen. Die Tabellen 8.1 und 
8.2 geben Werte des Sättigungsdampfdruckes über 
einer ebenen Oberfläche reinen Wassers und über 
Eis an, wobei es entsprechend Bild 8.1 bei negati¬ 
ven Gelsius-Temperaturen nicht nur Werte von ej 
über Eis, sondern auch von über unterkühltem 
Wasser gibt. Näheres zu ihrer Berechnung folgt 
unter F. Diese Tabellen sind mit Hilfe der dort er¬ 
wähnten Formel von Goff und Gratch berechnet. Sie 
erweisen sich bei Übungen und bei vielen Überle¬ 
gungen als sehr nützlich. Vielleicht sollte man aber 
das Grundgerüst dieser Zahlenwerte im Kopf haben, 
um schneller quantitative Überlegungen anstellen 
zu können,bei denen die Luftfeuchtigkeit eine Rol¬ 
le spielt. Von der Dampfspannungs-Kurve in Bild 8.1 
her wissen wir schon, dass e?Jv(0 °G) = 6,11 hPa und 
e^( 100 °G) = 1013 hPa. Die Tabellen lehren uns nun 


Tabelle 8.2. Sättigungsdampfdruck über einer ebenen 
Oberfläche reinen Wassers und über Eis 


3 in ”C 

in hPa 

ef in hPa 

100 

1013,2 


90 

701,1 


80 

473,7 


70 

311,7 


60 

199,3 


50 

123,4 


40 

73,78 


30 

42,43 


20 

23,37 


10 

12,27 


0 

6,108 

6,107 

-5 

4,215 

4,015 

-10 

2,863 

2,597 

-15 

1,912 

1,652 

-20 

1,254 

1,032 

-25 

0,807 

0,632 

-30 

0,509 

0,380 

-35 

0,314 

0,223 

-40 

0,189 

0,128 

-45 

0,111 

0,072 

-50 

0,064 

0,039 


weiterhin, dass in dem uns vor allem interessieren¬ 
den Bereich zwischen -20 °G und +30 °G die Bezie¬ 
hung 

eUT)^2em bei {T-T,)=10°C 

gilt, das ist eine Verdoppelung bzw. Halbierung des 
e^-Wertes bei Erhöhung bzw. Erniedrigung der 
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Temperatur um 10 °C, was von e^(0 °C) = 6 hPa aus¬ 
gehend Werte von grob 12 hPa, 24 hPa und 48 hPa 
bei 10 °C, 20 °C und 30 °C und ebenso grob 3 hPa 
und 1,5 hPa bei -10 °C und -20 °C ergibt. 

D Gedankenexperiment zur Messung von e%, 

Ein messtechnisches Gedankenexperiment führt zu 
einer weiteren Veranschaulichung und zu tieferem 
Verständnis von e^. Die experimentelle Anordnung 
besteht aus zwei Torricelli-Rohren (Bild 8.3). Im lin¬ 
ken Rohr messen wir den Gesamtluftdruck p, im 
rechten p - Im linken Rohr befindet sich nur 
Quecksilber, im rechten aber etwas Wasser über 
dem Quecksilber. Im oberen Ende des linken Roh¬ 
res ist somit ein Vakuum, im oberen Ende des rech¬ 
ten Rohres aber Wasserdampf mit dem Partial¬ 
druck sofern man genügend Wasser ein¬ 

bringt und wartet, bis sich zwischen Wasserober¬ 
fläche und dem Volumen darüber ein Gleichgewicht 
eingestellt hat. Es muss etwas Restwasser übrig blei¬ 
ben, das nicht mehr verdunsten kann. Dadurch wird 
sichergestellt, dass sich tatsächlich e^{T) einstellt. 
Die Menge des Restwassers muss aber andererseits 
so gering gehalten werden, dass sie die Höhe der 
Quecksilbersäule nur unwesentlich beeinflusst. 

E Clausius-Clapeyron-Gleichung 

Die Dampfspannungskurve e^^iT) wird formel¬ 
mäßig durch die Glausius-Glapeyron-Gleichung 
beschrieben: 

dcw E 
dr ~ TAv 

Dabei bedeuten L die spezifische Verdamp¬ 
fungswärme von Wasser = 2,5 • 10® J kg“^ (dieser 
Wert gilt für 0 °G) und Av die Differenz der spezifi¬ 
schen Volumina im gasförmigen und im flüssigen 
Zustand. L und Av sind im Prinzip von der Tempe¬ 
ratur T abhängig. Die entsprechenden Funktionen 
müssen bekannt sein, wenn man die Glausius- 
Glapeyron-Gleichung integrieren will, um e^{ T) zu 
gewinnen. Die nun folgende Ableitung der Glau¬ 
sius-Glapeyron-Gleichung ermöglicht einen tiefe¬ 
ren Einblick in den durch sie beschriebenen Gleich¬ 
gewichtszustand in einem thermodynamischen 
Zweiphasensystem. 



Bild 8.3. Versuchsanordnung zur Messung des Sättigungs¬ 
dampfdruckes mit Hilfe von zwei Torricelli-Rohren 


Man gewinnt sie, indem man eine Beziehung für 
dieses Gleichgewicht mit Hilfe der thermodynami¬ 
schen Potentiale aufstellt. Von diesen haben wir in 
Abschn. 7.3 die innere Energie u, die Enthalpie h 
und die freie Enthalpie g kennengelernt mit 

dw=rds-pdv (la) 

dh=Tds + vdp (Ib) 

dg^=vdp-sdr (Ic) 

Es ist nun offensichtlich, dass für Betrachtun¬ 
gen an der Dampfspannungskurve, die ja in einem 
p, T-Diagramm dargestellt wird, die freie Enthal¬ 
pie die geeignete Zustandsgröße ist. 

Wir betrachten g an zwei verschiedenen Punk¬ 
ten der Dampfspannungskurve; diese sind in 
Bild 8.4 mit A(p, T) und B(p + dp, T + dT) bezeich¬ 
net. Wir bilden die Differenz 

dg = g(B) - g^(A) = gip + dp, T+dT)- g{p, T) 

= vdp-sdT (2) 

Dies kann man nun sowohl auf der Seite der 
gasförmigen Phase als auch auf der Seite der flüs¬ 
sigen Phase tun, was zu 

dggas = ggas(B) - ggas(A) = Vg,,dp - s^^^dT (3a) 

dgfl = gfl(B) - gfl(A) = Vfldp - Sgdr (3b) 
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führt. Wir können auch noch die Differenz von g 
an den einzelnen Punkten bilden. Diese kennzeich¬ 
net den Unterschied zwischen den beiden Phasen. 
Sie wird hier mit dem Symbol A bezeichnet. An al¬ 
len Punkten der Dampfspannungskurve gilt 

^gas = ^fl .alsoAg=0 (4) 

Diese Bedingung wird in der Thermodynamik 
eines Zweiphasensystems abgeleitet. Sie gilt, wenn 
(wie hier) Ap = 0 und AT = 0 ist. Damit ist auch 


Mit Av = Vg^,-Vfl 
und 

A5 = Sg,,-Sfl 

folgt so aus (3a) und (3b) 

Avdp = Asdr oder 

dp _ As 
dr Av 


(5) 

(6a) 


(6b) 


(7) 


Wegen h-Ts (s. Abschn. 7.3) ist 

Ag=Ah-TAs-sAT (8) 

Der mit A b ezeichnete Phasen-Üb ergang ist mit Ag = 0 
und AT = 0 verbunden. Dies führt zu 


As = Ah/T und mit (7) zu 

dp _ Ah 
dT ~ TAv 


(9) 


Ah bedeutet die zum Phasenübergang bei kon¬ 
stantem Druck erforderliche Wärmezufuhr. Es ist 
eine Enthalpie-Änderung der Stoff-Komponente 
Wasser/Wasserdampf. Sie trägt den Namen Ver¬ 
dampfungswärme oder Verdampfungsenthalpie 
und wird mit L bezeichnet. Da in dieser Ableitung 
p identisch mit dem Sättigungsdampfdruck ist, 
folgt schließlich die oben schon erwähnte Formel 
der Clausius-Clapeyron-Gleichung. 

Die Clausius-Clapeyron-Gleichung beschreibt 
die Steigung der Dampfspannungskurve. Der Sätti¬ 
gungsdampfdruck selber folgt entweder aus der 
Integration dieser Gleichung oder aus einer direk¬ 
ten experimentellen Bestimmung. Letztere führt zu 
den „empirischen Formeln“. Eine numerische Inte¬ 
gration setzt die Kenntnis genauer experimenteller 
Werte von Av{T) und L{T) voraus. Analytisch läßt 
sich die Clausius-Clapeyron-Gleichung mit verein¬ 
fachenden Annahmen lösen (s. dazu Abschn. F). 


F Die empirischen Formeln zur Beschreibung 
des Sättigungsdampfdrucks 

Es gibt eine Fülle solcher Formeln (s. z. B. das Buch 
von D. Sonntag). Hier seien nur drei erwähnt: 

Die Formel von Goffund Gratch (s. Smithsonian 
Meteorological Tables S. 350, 1966; G. P. Sargent, 
Met. Magazine 109, 238-246,1980; F. W. Murray, 
J. Appl. Meteor. 6, 203-204,1967) wurde 1947 von 
der Meteorologischen Weltorganisation (damals 
IMO, heute WMO) international akzeptiert. Sie lau¬ 
tet in der Form von Murray: 


7,95357242 ■ 10^" expi -18,1972839 



-I- 


5,02808 ln 



f 

-70242,1852 exp - 

V 
/ 

-l-58,0691913exp 

V 


26,1205253^ 
(Ts IT) ^ 

8,03945282 



hPa 
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Tabelle 8.3. 

Vergleich der nach den 
Formeln von Goff und 
Gratch, Magnus und Mur¬ 
ray berechneten Sätti¬ 
gungsdampfdruckes e%, 

(in hPa) über einer ebenen 
Oberfläche reinen Wassers 


Berechnung nach 

1 ? in °C 

-10 

0 

10 

20 

30 

40 

Goff und Gratch 

2,8627 

6,1078 

12,272 

23,373 

42,430 

73,777 

Magnus 

2,8564 

6,1078 

12,275 

23,353 

42,327 

73,467 

Murray 

2,8571 

6,1078 

12,279 

23,381 

42,426 

73,747 


el = 5,75185606 ■ 10'” exp^-20,947031 





2,018890491 

[tj 

(To IT) J 


J 

hPa 


mit dem Siedepunkt Tj = 373,16 K und dem Gefrier¬ 
punkt ro= 273,16 K, beides beim Normaldruck von 
1 013,25 hPa. Die Auswertung ist etwas mühsam. 
Einfacher sind die Magnus-Formel 


e 


X- 

w 


6,1078 exp 


"17,1-M^ 

,235+ün. 


hPa 


mit {i9} = Zahlenwert der Temperatur in °C und die 
Beziehung von Murray 


e* — 6,1078 exp 


a(T-273,16 K) 
T-b 


hPa 


Die analytische Integration der Clausius-Clapey- 
ron-Gleichung erfolgt nun mit den Annahmen, dass 
L (hier für den Phasenübergang von flüssigem Was¬ 
ser zu Wasserdampf) eine Konstante sei. ln Wirk¬ 
lichkeit ist dieses L schwach von T abhängig mit L 
(-30; 0; +30 °G) = 2,5749; 2,50084; 2,4300 J kg'^ Als 
weitere Voraussetzung wird wegen Vg « ange¬ 
nommen, dass Av = Die Gasgleichung für den 
Wasserdampf 


'gas 


Ry^ 


e 


X- 

W 


mit 


Rv 


R 


8,3144—^— 

mol K 1 

-— = 462—!— 

18 , 0 . 10 "^ 

mol 


mit a = 21,8745584 und b = 7,66 K über Eis und 
a = 17,2693882 und b = 35,86 K über Wasser. Letz¬ 
tere gilt also sowohl über Eis als auch über Wasser, 
allerdings mit unterschiedlichen Konstanten a und b. 
Wie Tabelle 8.3 zeigt, weichen in dem meteorologisch 
interessierenden Bereich die Werte der drei genann¬ 
ten Formeln nur wenig voneinander ab, so dass es 
sich in den allermeisten Fällen nicht lohnt, mit der 
hochgenauen, aber auch hochkomplizierten Formel 
von Goff und Gratch zu rechnen. Beachte, dass die 
Formeln von Goff und Gratch und die von Murray 
mit einem Nullpunkt der Gelsius-Skala bei 273,16 K - 
nicht wie unter A erläutert bei 273,15 K - rechnen. 
Die Magnus-Formel ist nicht die älteste derartige For¬ 
mulierung; sie stammt aus der experimentellen Ar¬ 
beit des deutschen Physikers und Ghemikers Hein¬ 
rich Gustav Magnus (1802-1870), die unter dem Titel 
„Versuche über die Spannkräfte des Wasserdampfes“ 
im Jahre 1844 in Band LXl von Poggendorffs Anna¬ 
len der Physik und Ghemie erschienen ist. 


führt, eingesetzt in die Glausius-Glapeyron-Glei- 
chung, zu 


L e^ 


de*^ 


dT TRyT 


Ap ^ 


L dr 


1 VV —- 

bzw. -=-- 

RvT^ 


Integration liefert dann 


In^ 


Rv 


1 1 


L t-t, 

Rv^o T 


und 


exp 


L T-T, 
yRy'^o ^ 


Die analytische Integration hat also die mathe¬ 
matische Form der Dampfspannungskurve als Ex¬ 
ponentialfunktion von T - Tq, wie sie in den empi¬ 
rischen Formeln von Magnus und Murray vorliegt. 
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bestätigt. Darüber hinaus lassen sich mit dieser the¬ 
oretischen Lösung nun auch die Konstanten in den 
Formeln von Magnus und Murray verifizieren: Mit 
L = 2,5 • 10® J kg-\ Rv= 462 J kg“' K~\ !„= absolute 
Temperatur bei 0 °C (= 273,15 K),L/{RyTQ) = 19,81, 
3 = Celsius-Temperatur und T = + 3, AT =T-Tg 

= i9gilt 


ßw = ew,o exp 




= e: 


v,o exp 


19,81 

V 273,15 

^ 235 '' 

19,81-{t?} 

_ 273 

235 235 , 

273-4--{t?} 

V 273 273 7 


2w,o exp 


^ 17,1 ■ {t?} ^ 


235 -H 0,86- {t7} 


Da g bei T = 273,15 K gleich 6,1078 hPa ist, 
haben wir so die oben angegebene Magnusformel 
verifiziert mit dem kleinen Unterschied eines Fak¬ 
tors von 0,86 vor {i9} im Nenner des Argumentes 
der Exponentialfunktion, was bei kleinen .9 kaum 
eine Rolle spielt. Man erkennt, wie gut die mit ver¬ 
einfachenden Annahmen integrierte Clausius-Cla- 
peyron-Gleichung zur Berechnung des Sättigungs¬ 
dampfdrucks benutzt werden kann. 


8.1.2 Die absolute Feuchte a 

Absolute Feuchte a ist nur eine andere Bezeichnung 
für die Dichte des Wasserdampfes py. Ihre Einheit im 
Sl-System ist kg m“^. Mit dem Dampfdruck ist a durch 
die Gasgleichung für den Wasser dampf verbunden: 


a :— Py 


e 


woraus man leicht eine gemischte Größen/Zahlen- 
wertgleichung herleiten kann. Darin ist {i9} der 
Zahlenwert der Gelsius-Temperatur, {e} der Zah¬ 
lenwert des Dampfdruckes in hPa: 


RvT RyiT,+3) 


R, 


IT^ 

T 

^0/ 


Ry^o 

IT^ 


462 ■ 273 H ^ 7,93 10 e 10 g 
IT^ ^ “ 

To 

0,793 {e} g 


1 + J^ 10”^ hPa m^ 


Tn 


1 - 1 - 


273 


m 


G Die Funktionsweise des Siedebarometers 

Wir verstehen nun mit Hilfe der Dampfspannungs¬ 
kurve auch die Funktionsweise des Siedebarome¬ 
ters. Da die Dampfspannungskurve e^{T) angibt, 
bei welchen Wertepaaren von (e^, T) der stabile 
Zustand des Wassers vom flüssigen in den gasför¬ 
migen Aggregatzustand überwechselt, repräsentie¬ 
ren diese Wertepaare auch die Siedepunkte. Liegt 
der Luftdruck als Druck, unter dem das flüssige 
Wasser steht, fest, so gibt es dazu auch eine feste 
Siedetemperatur, so z. B. zu p = 1 013,25 hPa die 
Temperatur T = 100,00 °G oder zup = 700 hPa (das 
ist etwa der Luftdruck in 3 000 m Höhe) T = 90 °G 
(siehe dazu Tabelle 8.2). Umgekehrt läßt sich über 
die Dampfspannungskurve der zunächst unbe¬ 
kannte Luftdruck aus der Siedetemperatur bestim¬ 
men. Dies ist das Prinzip des Siedebarometers, bei 
dem über die direkte Messung der Siedetemperatur 
der Luftdruck erfaßt wird. 


Damit und mit der Kenntnis der Temperatur 
kann man recht einfach ein bekanntes e in a umrech¬ 
nen. Bei Gelsius-Temperaturen,wie sie in der Mete¬ 
orologie Vorkommen, ist mit einem Nenner nahe 
bei 1 der Zahlenwert der absoluten Feuchte in g m”^ 
etwa gleich dem 0,8-fachen des Zahlenwertes von e 
in hPa. Mit e = e*(T) erhält man die absolute Sät¬ 
tigungsfeuchte a*{T), die wie e* nur von T abhängt. 


8.1.3 Die spezifische Feuchte q 

Diese Größe ist definiert als die Masse des Wasser¬ 
dampfes im Verhältnis zur Masse der feuchten Luft 
im gleichen Volumen oder als das Verhältnis der Dich¬ 
te des Wasserdampfes zur Dichte der feuchten Luft: 


Als Einheit ergibt sich [g] = kg kg ^ = 1. 
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Tabelle 8.4. 

Indizes zur Kennzeichnung 
von physikalischen Größen 
der Luft bei unterschiedli¬ 
chen Anteilen von Wasser 
oder Wasserdampf und des 
Wassers bei unterschiedli¬ 
chen Aggregatzuständen 


Beschreibung 

Index 

Beispiel 

Luft wasserdampffreie Luft = trockene Luft = drya/r 

d 

Pd 

der trockene = wasserdampffreie Anteil feuchter Luft 

dA 

PdA 

wasserdampfhaltige Luft = feuchte Luft = mo/sf a/r 

m 

Pm 

wasserdampfgesättigte Luft = gesättigte Luft = saturatedair 

s 

Ps 

Flüssigwasser {liquid water) enthaltende Luft 

1 

Pl 

Wasser flüssiges Wasser 

w 

Pw 

Eis 

E 

Pe 

Wasserdampf {Vapour) 

V 

Pv 


Wir wollen in Tabelle 8.4 die in diesem Buch be¬ 
nutzten Indizes erläutern, mit deren Hilfe physikali¬ 
sche Größen (a) der Luft bei unterschiedlichen Antei¬ 
len von Wasser oder Wasserdampf und (b) des Was¬ 
sers bei unterschiedlichen Aggregatzuständen gekenn¬ 
zeichnet werden. In den Beispielen ist p die Dichte. 

Die spezielle Gaskonstante für trockene (dry) 
Luft bezeichnen wir entsprechend diesen Regeln 
mit Rl(J, benutzen aber kürzer R^. Die spezielle 
Gaskonstante für den Wasserdampf ist Ry. Bei 
der spezifischen Wärme der Luft bei konstantem 
Druck müssen wir offensichtlich zwischen Cp^, 
Cp^ und Cpi unterscheiden, wobei stets Cp = Cp^ be¬ 
nutzt wird. 

Das oben als Definition der spezifischen Feuchte 
angegebene Verhältnis läßt sich ausführlich schrei¬ 
ben als 


mit 


Rl 


1 - 

V Ryy 


0,378 und 


V Ry y 

Rv 


0,608 


Da 0,378 e durchwegs viel kleiner ist als p, gilt 
in guter Näherung 


q = 0,622 — 

P 

Mit e = e*{T) erhält man q*{T,p), den Sättigungs¬ 
wert der spezifischen Feuchte. Beip = 1000 hPa ist der 
Zahlenwert von ^ in g kg“^ etwa das 0,6-fache des Zah¬ 
lenwertes von e in hPa. 


<1 


Pv _ Py 
P m Pik + P\r 


Rt 


R^ 


R 


v7 


e 

R^ 

p-e e 
RlT RyT 

= 0,622-^- 

p - 0,378e 


Darin bedeuten p den Gesamtluftdruck und 
die Dichte des trockenen Anteils der Luft, Rl= R/M^ 
= 287 J kg“^K“^ die spezielle Gaskonstante für tro¬ 
ckene Luft und Ry= R/My= 462 J kg“^K”' die spe¬ 
zielle Gaskonstante für den Wasserdampf Aus die¬ 
sen beiden Gaskonstanten läßt sich das Verhältnis 
Rj^/Ry ausrechnen: 


Ry Ml 


18,016 

28,965 


0,622 


8.1.4 Das Mischungsverhältnis m 

Das Mischungsverhältnis m ist definiert als das Ver¬ 
hältnis der Dichte des Wasserdampfes zur Dichte 
des trockenen Anteils der Luft. Analog zu der aus¬ 
führlichen Gleichung für q gilt nun: 

e 


m := -=-=-= 0,622- 

Pik Pzl Rvp-e p 

RlT 

Beachte: q und m sind wie die potentielle Tem¬ 
peratur ©konservative Eigenschaften, was j a bedeu¬ 
tet, dass sie in einem abgeschlossen gedachten Luft¬ 
paket, das sich irgendwie dreidimensional bewegen 
darf erhalten bleiben. Das ist leicht verständlich, 
da sowohl q als auch m als Massenverhältnisse im 
gleichen Volumen definiert sind. Dies ist vor allem 
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bei Überlegungen nützlich, die zu ergründen su¬ 
chen, was mit Teilcheneigenschaften bei Vertikal¬ 
bewegungen passiert. Überlege, warum e und a 
nicht konservativ sind. 

Zeige, dass allgemein gilt: q = m/{l + m) und so 
q<m. Ebenso ist Pm- Beachte aber, dass 
die Dichte des wasserdampffreien Anteils der feuch¬ 
ten Luft bezeichnet und so als Pij^ = {p - e)/(RLr) 
definiert ist. Vergleicht man aber die Dichte von 
Luft, die keinen Wasserdampf enthält, also von tro¬ 
ckener Luft, p^ = pl{R^T), mit der Dichte von was¬ 
serdampfhaltiger Luft 

__ _ p-e , e 

Pm ~ Pik P'f “ _ ^ _ 

KlJ Kyt 

wobei beide den gleichen Gesamtluftdruckp be¬ 
sitzen, dann gilt p^ > p^. Der Grund dafür hegt in 
Ry > Rl bzw. My < M^. In diesem Sinne ist feuchte 
Luft leichter als trockene Luft. 


8.1.5 Die relative Feuchte f 

Relative Feuchte ist ein Relativmaß, definiert als der 
aktuelle Dampfdruck e im Verhältnis zum Sätti¬ 
gungsdampfdruck über Wasser bei der Lufttem¬ 
peratur Tu also 



(ü,) 


Als Einheit ergibt sich wiederum 1. Liegt in ei¬ 
nem betrachteten Luftteilchen Sättigung in Bezug 
auf Wasser vor, also e = dann gilt /= e%,le%, 
= 1 = 100 - 10 “^= 100 %. 

So ist also/kein absolutes Maß für den Wasser¬ 
dampfgehalt der Luft wie a, e, q und m, sondern 
nur ein relatives Maß, eben nur ein Maß für den 
Grad der Sättigung. Der absolute Wasserdampfge¬ 
halt läßt sich aus/nur berechnen, wenn man auch 
die Lufttemperatur kennt. 

Ein Beispiel soll die Bedeutung der relativen 
Feuchte etwas beleuchten. Wir vergleichen Werte 


von Zimmerluft mit Luft im Freien an einem stren¬ 
gen Wintertag unter der Annahme, dass es einen 
sehr guten Austausch des Wasserdampfes zwischen 
innen und außen gibt und dass weder innen noch 
außen Wasserdampfquellen wirksam werden. Wohl 
soll es Wärmequellen im Innern geben, das heißt, 
die Zimmerluft soll viel wärmer als die Außenluft 
sein. Unter diesen Bedingungen ist q^^g^^= q^^nen 
und (bei gleichem Luftdruck innen und außen) 
auch e,„ßen= ein„en> Und es gilt Tabelle 8.5. 

Eingeführt wurde / auch deshalb, weil es viele 
Messfühler gibt, die eine direkte Messung dieser 
Größe gestatten (z. B. das Haarhygrometer, s. Ab- 
schn. 8.4.2A). Viele organische Stoffe zeigen Deh¬ 
nungserscheinungen, die eindeutige Funktionen 
von/sind. 


8.1.6 Der Taupunkt r 

Der Taupunkt r ist die Temperatur, bei der der 
vorhandene Dampfdruck gleich dem Sättigungs¬ 
dampfdruck über Wasser ist, also e — ■ ßw(Ü- 
Genauso definiert man den Reifpunkt r' durch 
e =: rund r' werden in K oder °G angege¬ 

ben. Dass man auf diese Weise eine Temperatur als 
Feuchtemaß benutzt, ist durch den eindeutigen Zu¬ 
sammenhang zwischen dem Sättigungsdampf¬ 
druck und der Temperatur möglich. Dies wird als 
Messprinzip beim Taupunktspiegel genutzt (s. Ab- 
schn. 8.4.2G). 


8.1.7 Die virtuelle Temperatur 

Die virtuelle Temperatur ist ein kombiniertes 
Temperatur-Feuchte-Maß. Ihre Bedeutung hegt vor 
allem darin, dass sie es erlaubt, die Luftfeuchtigkeit, 
die ja einen nicht zu vernachlässigenden Einfluss 
auf die Luftdichte besitzt, in der Gasgleichung auf 
einfache Art zu berücksichtigen. 

Für feuchte Luft gilt: 

__ _ p-£ , e 

Pm ~ Pdk Pv ~ Tp ^ p, 

Kt 1 Kvt 


Tabelle 8.5. 

Beispiel zur Berechnung 
der relativen Feuchte 



P in °C 

e%/ in hPa 

e in hPa 

f in % 

Außenluft 

-10,0 

2,86 

2,86 

100 

Innenluft 

+20,0 

23,37 

2,86 

12 
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Wir versuchen nun, die rechte Seite einfacher 
auszudrücken, indem wir den variablen Wasser¬ 
dampf mit der Temperatur zu einer Größe kom¬ 
binieren, sonst aber mit dem Gesamtluftdruck p 
und der Gaskonstante für trockene Luft rech¬ 
nen; wir schreiben so: 




RlT, 


Gleichsetzen der rechten Seiten der beiden letz¬ 
ten Gleichungen ergibt als Bestimmungsgleichung 
für T„ 


T„ = 


1 




= T- 


RlT RyT 


Rl 

p-e + — e 
Rv 


= T- 


P- 


^ Rl^ 
1-^ 

V Ryy 


Aus der vollständigen Gleichung für q ergibt 


sich 


1 -- 


R 


V j 


Rl e 
Ry ? 


Dies zum Einsetzen in Zähler und Nenner ver¬ 
wendet, liefert 


1- 


T.. = T- 


.h 

R 


e -I- - 


V y 


Rl g 
Ry q 


Rl e 
Ry ‘1 

T{l + 0,61q) 


= T 


f ( 


1-I-- 


R 


V y 


Rv 


T ■ 0,61 ■ q heißt virtueller Temperaturzuschlag. 
Dieser ist nicht unbedingt klein, wie Tabelle 8.6 
zeigt. 


8.2 Der Wasserdampftransport 

Der Wasserdampftransport spielt in der Meteoro¬ 
logie eine große Rolle. Er ist eng verbunden mit be¬ 
deutenden Energieumwandlungen, wenn der Was¬ 
serdampf kondensiert und dabei die Kondensati¬ 
onswärme L (Einheit J/kg^y^s^gj) frei wird oder wenn 
Wasser verdunstet, also in Wasserdampf übergeht, 
und dazu die Verdunstungswärme, das ist dasselbe 
L, benötigt wird. Da so der Wasserdampf ein Ener¬ 
giepotential besitzt, das bei der Kondensation frei¬ 
gesetzt wird, sagt man, er enthalte latent (d. h. ver¬ 
borgen) die Energie Lq (Einheit J/kg^f,). Wir spre¬ 
chen auch von der latenten Wärme des Wasserdamp¬ 
fes. Wasserdampftransport ist damit auch Energie¬ 
transport. Es gibt viele Beispiele für den Wasser¬ 
dampftransport in der Atmosphäre oder allgemei¬ 
ner im gesamten Klimasystem. Ein kleinskaliges 
Beispiel ist der vertikale turbulente Transport la¬ 
tenter Wärme von einer feuchten Oberfläche in die 
Atmosphäre; wir sprechen dabei von Verdunstung. 
Ein großskaliges Beispiel ist der hydrologische Zy¬ 
klus. Zunächst veranschaulichen wir letzteren mit 
Hilfe von Bild 8.5. 

Zu diesem Zwecke betrachtet man nur die bei¬ 
den Kategorien Landoberflächen und Ozeane mit 
ihren jeweiligen Atmosphären-Anteilen und bildet 
Summenwerte von Verdunstung und Niederschlag 
für jede der Kategorien für die ganze Erde. Über 
den Ozeanen überwiegt die Verdunstung den Nie¬ 
derschlag, über Land überwiegt der Niederschlag 
die Verdunstung, so dass es einen Netto-Transport 
von Wasser zwischen Ozeanen und Land geben 
muss; dieser fließt in der Atmosphäre von den Oze¬ 
anen zum Land und besitzt seinen Rückstrom zu 
den Ozeanen in den Flüssen. Diesen Netto-Trans¬ 
port nennt man den hydrologischen Zyklus. Uns 
interessiert nun, wie groß der Netto-Transport z. B. 
im Vergleich zu der Gesamtverdunstung der Ozea¬ 
ne ist. Manchmal wird bei der Darstellung dieses 
Problems so getan, als ob alles, was über den Mee- 


Tabelle 8.6. 

Beispiele zur Berechnung 
des virtuellen Temperatur¬ 
zuschlags 


Beispiel 

T 

e* 

q* 

r-0,61 -q* 


inK 

in "C 

in hPa 

beip = 1 013,2 hPa 

in K 

1 

298 

25 

31,67 

19,67-10^^ 

3,58 

2 

273 

0 

6,108 

3,76-10“^ 

0,626 
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terrestrische Atmosphäre marine Atmosphäre 

3 ' 10 

atmosphärischer Transport 


119 72 i 505 458 



47 ^ 

- Abfluss - 

Land Ozean 


Biomasse 1 

Eis und Schnee 32000 

Oberflächenwasser 178 
Bodenfeuchte 65 

Grundwasser 24000 


1340000 


Bild 8.5. Schema des globalen Wasserkreislaufes {große Pfeile 
mit Zahlen; diese sind Werte von Wasserdampf- bzw. Was¬ 
ser-Flüssen in lO’^kga17= Verdunstung, N= Nieder¬ 
schlag) und der globalen Wasservorräte {kursiv gesetzte Zah¬ 
len; diese sind Werte von Wasserdampf- bzw. Wasser-Mas¬ 
sen in 10*^ kg, z. B. in der terrestrischen Atmosphäre, in den 
Ozeanen, in den Biomassen auf den Landoberflächen usf.). 
Beachte, dass mit der Dichte des flüssigen Wassers von 
1 kg 10^ kgm“^ die Entsprechung 10^^ kg = lO'^ m^ 
= 1000 km^ gilt. Daten nach S. Dyck und G. Peschke (1995) 


ren verdunstet, vom Meer zum Land transpor¬ 
tiert wird und dort ausregnet. Das ist natürlich Un¬ 
sinn, denn auch über den Ozeanen regnet es kräf¬ 
tig. Unser Bild zeigt, dass die gesuchte Relation 
47/505 = 9,3 % beträgt, das heißt, nur 9,3 % des ge¬ 
samten ozeanischen Verdunstungsstromes geht in 
den Netto-Transport ein. 

Die Zahlen auf Bild 8.5 seien näher erläutert. 
Verdunstung, Niederschlag und Netto-Transport 
sind als Flüsse der Wassermasse, also als Masse/ 
Zeit und hier in 10^^ kg a”^ angegeben, was umge¬ 
rechnet mit der Dichte des flüssigen Wassers von 
1 kgf"^= 10^ kg m”^ einem Wert von lO'^m^a”^ ent¬ 
spricht. Wir können nun leicht ausrechnen, welche 
Niederschlags- bzw. Verdunstungs-Höüen sich er¬ 
geben, wenn wir die Flüsse auf dem Bild durch die 
entsprechenden Flächen von Ozeanen und Land di¬ 
vidieren. Die Gesamtoberfläche der Erde beträgt 
510 • 10^^ m^; davon entfallen 338 • 10^^ m^ auf die 
Ozeane,113-10^^m^aufdieLandob er flächen ohne 
Eis und 59 ■ 10^^ m^ auf die Eisoberflächen. Daraus 
folgt als mittlere Niederschlagshöhe = gemittelte 
jährliche Niederschlagssumme 


■ auf den Ozeanen 

(458-10^^ m^a“')/(338- 10'^m^)= 1,36 m a“', 

■ auf den Land- plus Eisoberflächen 

(119 • 10^^ m^a'^)/(172 • 10^^ m^) = 0,69 m a“' und 

■ auf der gesamten Erdoberfläche 
(577-10^^ m^a“^)/(510- 10'^m^)= 1,13 m a"'. 

Die Flussdichten des Wasserdampfes und der la¬ 
tenten Wärme des Wasserdampfes definieren wir 
analog zu dem in Abschn. 6.4 Gesagten mit Hilfe der 
spezifischen Eigenschaften q und Lg und in dersel¬ 
ben Weise wie die Flussdichten fühlbarer Wärme 
in Abschn. 7.6. Der Wasserdampf-Quellterm Qu in 
dem betrachteten Volumen besitzt positive Anteile 
durch Verdunstung von flüssigem Wasser oder Eis¬ 
teilchen und negative durch Kondensation. Mit ihm 
lautet analog zu den Erörterungen in Abschn. 7.6 
die Haushaltsgleichung für den Wasserdampf 

— = -V ■'Vqd-Qu 
dt 

und in gemittelter Form 

— = -V • Vq - V • (v'q') -F Qu 
dt 

Diese Gleichung besagt, dass die lokale Ände¬ 
rung der Eigenschaft q von der mit der mittleren 
Windgeschwindigkeit v verbundenen Advektion 
von q, von der Divergenz des turbulenten Flusses 
v'q' und dem mittleren Quellterm abhängt. Als 
Wasserdampftransporte in der Atmosphäre können 
wir nun analog zu der Zusammenstellung in Ab¬ 
schn. 7.6 unterscheiden: 

1. die molekulare Flussdichte 
^moi ~gradq = Vq 

2. die mit der mittl. Windgeschwindigkeit verbun¬ 
dene Flussdichte 

^konv =PVq 

3. den turbulenten Transport 

^turb = Pv'q ^-pK grad q^-pKVq 
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Die Vertikalkomponente des turbulenten Was¬ 
serdampftransportes ergibt sich dann als 


E:=E 


Zjturb 


= Lpiw'q') = -LpK^ 


dq 

dz 


Wie beim Fluss fühlbarer Wärme läßt sich auch 
hier ein Differenzen-Ansatz zur Beschreibung des 
turbulenten Wasserdampf-Überganges an Oberflä¬ 
chen formulieren: 


oder mit Hilfe des Differenzen-Ansatzes für den 
Übergang latenter Wärme des Wasserdampfes an 
Oberflächen 

^ -^z.turb ~ — ^l) 


:= W^z.turb = — 

s 

Die transportierte spezifische Eigenschaft ist 
nun q (statt c^ö) mit unmittelbar an der Ober¬ 
fläche und ™ der durch den Körper ungestörten 
Strömung. In guter Näherung sind die Transportko¬ 
effizienten und «L unabhängig davon, ob man 
mit ihrer Hilfe den Transport fühlbarer Wärme oder 
den des Wasserdampfes beschreibt. 

Multiplikation von q mit L liefert die latente Wär¬ 
me des Wasserdampfes. Somit lassen sich auch alle 
Terme der in diesem Kapitel stehenden Beziehimgen 
mit L multiplizieren, und man erhält die Haushalts¬ 
gleichung für die latente Wärme des Wasserdampfes 
bzw. die Flussdichten für die latente Wärme des Was¬ 
serdampfes. Letztere werden dann mit E bezeichnet, 
wobei E = LW. Die W-Größen haben dabei die Ein¬ 
heit kg m“^ s~*, die E-Größen J m”^ s”^ = Wm”^. Wir 
notieren hier der Vollständigkeit halber für die Fluss¬ 
dichten der latenten Wärme des Wasserdampfes: 

1. die molekulare Flussdichte 
^moi -Lgiadq 

2. die konvektive Flussdichte 
^konw =Lpvq und 

3. die turbulente Flussdichte 

^turb = Lp v'q' = -LpK grad q 

Die Vertikalkomponente der turbulenten Fluss¬ 
dichte der latenten Wärme des Wasserdampfes er¬ 
gibt sich als 


8.3 Temperatur- und Feuchtefelder 
nahe am Erdboden 

8.3.1 Die Energiebilanz an einer Oberfläche 

Als meteorologisches Beispiel zu Kap. 7 und 8 stu¬ 
dieren wir nun, wie sich die in diesen Kapiteln 
eingeführten Temperatur- und Feuchtegrößen in 
Erdbodennnähe verhalten. Ihre Felder zeigen gro¬ 
ße 4-dimensionale (mit x,y,z und t) Variationen, 
besonders in den untersten Dekametern. Das liegt 
daran, dass die Erdoberfläche als unterer Rand der 
Atmosphäre eine Energieumsatzfläche ganz beson¬ 
derer Art darstellt, die überdies noch horizontal 
recht inhomogen ist. Diese Inhomogenität gibt es 
in allen Längenskalen von Ackerfurchen über Fel¬ 
der mit verschiedenem Bewuchs, Berg- und Tal- 
Landschaften bis hin zur globalen Land-Meer-Ver¬ 
teilung. Am Energieumsatz sind alle zur Oberflä¬ 
che hin und von ihr weg fließenden Energiefluss¬ 
dichten beteiligt (s. auch Bild 8.6). Dies sind an der 
oberen (atmosphärischen) Seite alle Strahlungs¬ 
flussdichten, zusammengefaßt in der Strahlungs¬ 
bilanz Q,und die turbulenten Flussdichten fühlba¬ 
rer Wärme H und latenter Wärme E. Der der Strah- 



Atmosphäre 

Oberfläche 

Boden 


Bild 8.6. Die Energieflussdichten an einer Oberfläche. Die 
Pfeile zeigen, in welche Richtung diese positiv gerechnet 
werden 
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lung zugrunde liegende physikalische Prozess ist 
die elektromagnetische Wellenausbreitung, Nä¬ 
heres dazu s. Kap. 9. Man faßt die von oben kom¬ 
mende und zur Oberfläche hin fließende Strah¬ 
lung Qi -dazu gehört z. B. die direkte Sonnenstrah¬ 
lung - und die von der Oberfläche weg gehende 
Strahlung Qt einfach zu einem Gesamtstrahlungs¬ 
effekt, der Strahlungsbilanz Q = Qf- Qt, zusam¬ 
men. Diese wird positiv gerechnet, wenn der zur 
Oberfläche hin gerichtete Anteil überwiegt. Die 
Oberfläche tauscht mit der darüber liegenden At¬ 
mosphäre auch Wärme und Wasserdampf durch 
turbulenten Transport aus. Die diesen beschreiben¬ 
den Energieflussdichten H (= turbulente Flussdich¬ 
te fühlbarer Wärme) und E (= turbulente Fluss¬ 
dichte latenter Wärme des Wasserdampfes) haben 
wir in Abschn. 7.6 und 8.2 bereits definiert. Sie 
werden positiv gerechnet, wenn sie in die Richtung 
der positiven z-Achse fließen. Die Flüsse an der Un¬ 
terseite der Fläche fassen wir durch das Symbol B 
(Bodenwärmestrom) zusammen. B wird positiv ge¬ 
rechnet, wenn es (wie H und E) von der Fläche weg 
führt. Bei festem Boden ist dies nur ein Energie¬ 
transport durch molekulare Wärmeleitung. Alle 
diese Flussdichten sind im Prinzip Vektoren, von 
denen wir hier, da ja nur die zur Oberfläche hin 
und die von ihr weg transportierte Energie inter¬ 
essiert, nur die auf der Oberfläche senkrecht ste¬ 
henden Komponenten betrachten (also z. B. die 
z-Komponente B^, wobei die z-Achse senkrecht 
auf der Oberfläche steht; wir schreiben dies aber 
einfach als B). Da alle diese Flussdichten sich auch 
mit der Koordinate z noch ändern können, meinen 
wir exakt den Wert unmittelbar an der Oberfläche 
und kennzeichnen diesen durch den Index 0, also 
z. B.Bq. 

Nun kann eine Fläche keine Energie speichern, 
das kann nur ein Volumen. Deshalb und wegen des 
Satzes von der Erhaltung der Energie muss die zur 
Fläche hin fließende Energie gleichzeitig auch wie¬ 
der abfließen. Wir können auch sagen, der Energie¬ 
satz verlangt an der Fläche Kontinuität der gesam¬ 
ten Energieflussdichten an beiden Seiten. Dies be¬ 
deutet, dass die Summe der Energieflussdichten 
Null sein muss, was zur Energiebilanzgleichung der 
Oberfläche führt: 


Sie gilt in dieser Form für jede Oberfläche ganz 
allgemein, so auch zu jedem Zeitpunkt. Dies ist eine 
Bilanzgleichung, keine wie in Abschn. 6.5, 7.6 und 
8.2 erklärte Haushaltsgleichung. Sie bilanziert die 
genannten 4 Energieflussdichten. Sie enthält keinen 
Speicher-Term wie eine Haushaltsgleichung. Haus¬ 
halten kann man ja nur, wo etwas ist, aber die Flä¬ 
che hat kein „Vermögen“, mit dem sie haushalten 
könnte. 

Beachte, dass an Bq auch noch ein Strahlungs¬ 
anteil beteiligt sein kann, wenn die Oberfläche wie 
beim Wasser transparent ist. Auch kann an der 
Oberseite der Fläche ein Energiefluss durch Nie¬ 
derschlag auftreten, wenn solcher fällt und eine an¬ 
dere Temperatur besitzt als die Oberfläche. 

Diese Energiebilanzgleichung spielt, angewandt 
auf die Erdoberfläche, also den unteren Rand der 
Atmosphäre, eine sehr große Rolle. Angewandt auf 
die Oberfläche von kalorischen Messfühlern (z. B. 
von Temperatur- und Strahlungs-Messgeräten) er¬ 
laubt sie, deren Funktionsweise zu durchschauen 
(s. auch Abschn. 8.4 und 9.6). 


8.3.2 Beispiele 

An Hand von Beispielen wird nun gezeigt, wie sich 
die Lufttemperatur T, die potentielle Lufttempera¬ 
tur 0und die Luftfeuchtigkeit nahe am Erdboden 
mit Höhe und Zeit verändern. 

Bild 8.7 zeigt schematisch den Temperaturver¬ 
lauf unmittelbar über und unter der Erdoberfläche 



Bild 8.7. Schematischer vertikaler Verlauf der Lufttempe¬ 
ratur und der Bodentemperatur nahe der Erdoberfläche. 
Die Pfeile zeigen die Richtungen der Energieflussdichten H 
und B an 


Qo ^0 ^0 ^0 ~ ^ 
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in einer klaren Nacht {links) und an einem Schön¬ 
wetter-Tag (rechts) mit linearen Koordinaten von z 
und T. Diese Höhen- und Tiefenverteilung der Tem¬ 
peratur weist umso höhere Gradienten dTldz auf, 
je näher man an die Erdoberfläche = Energieum¬ 
satzfläche herankommt. In der Atmosphäre entspre¬ 
chen die Kurven etwa einem Gesetz r~ ln z/Zg, wo¬ 
bei die Größe Zg, mit der das Argument der Loga¬ 
rithmus-Funktion normiert wird, eng mit der Höhe 
der Bodenrauhigkeiten (z. B. Gras, Sträucher, Bäu¬ 
me, Häuser) zusammenhängt. 

Man erkennt auch, wie schwer es ist, die Tem¬ 
peratur in z = 0 zu messen, da - abgesehen von ei¬ 
nem möglichen Strahlungsfehler - in diesem Hö¬ 
henbereich die Temperaturänderung mit z außer¬ 
ordentlich groß ist. Absichtlich sind in dieser Skiz¬ 
ze keine Temperaturwerte angegeben, denn deren 
Vielfalt ist doch zu groß. Man kann sich aber z. B. 
vorstellen, dass in windschwachen und strahlungs¬ 
intensiven Situationen die Temperatur in z = 0 am 
Tage (bzw. in der Nacht) um 10 bis 20 °G höher (bzw. 
niedriger) ist als in z = 2 m und dass dies bei ge¬ 
ringer Wärmeleitfähigkeit des Bodens, wie man es 
von trockenem Sandboden kennt, auch deutlich 
mehr sein kann. In diesem Satz haben wir nun rein 
verbal die Energieflussdichten aus dem letzten Ab¬ 
schnitt ins Spiel gebracht, nämlich über das Wort 
„strahlungsintensiv“ eine große positive (Tag) oder 
negative (Nacht) Strahlungsbilanz Qg, über die 
Wärmeleitfähigkeit den Bodenwärmestrom ßg und 
über das Wort „windschwach“ die turbulenten Flüs¬ 
se fühlbarer und latenter Wärme Hg und Eg. Diese 
Flussdichten, zusammengefaßt in der oben bespro¬ 
chenen Energiebilanz-Gleichung der Oberfläche, 
bestimmen also das erdoberflächen-nächste Tem¬ 
peraturprofil. Man erkennt in Bild 8.7, dass für die 
Nacht größere typische vertikale Temperaturgra¬ 
dienten angegeben sind als für den Tag (s. auch 
Bild 8.8a). Das hat seinen Grund in der bei Nacht 
häufig kleineren Windgeschwindigkeit und der 
dann„stabilen Schichtung“ (s. Kap. 12).Die T-Pro- 
file über der Erdoberfläche sind nahezu identisch 
mit denen der potentiellen Lufttemperatur 0, weil 
sich ja T und 0bei dem angegebenen Höhen¬ 
intervall nur um höchstens 0,02 °G unterscheiden. 
In Bild 8.7 sind auch die den Temperaturgradienten 
entsprechenden Richtungen der Energieflussdich¬ 
ten H und B in der Luft bzw. im Boden eingezeich¬ 


net. Dieses Bild zur Höhenabhängigkeit der Tem¬ 
peratur in Bodennähe erklärt auch, warum man 
sich bei der Messung der Lufttemperatur (und auch 
der Luftfeuchte) im Wetterdienst und bei klimato- 
logischen Beobachtungen international auf eine be¬ 
stimmte Höhe (dies ist z = 2 m über der Erdober¬ 
fläche) hat einigen müssen. 

Bild 8.8 zeigt Tagesgänge der potentiellen Luft¬ 
temperatur 0, des Dampfdruckes e und der relati¬ 
ven Luftfeuchtigkeit/in 2, 10 und 50 m Höhe, ge¬ 
messen an einem in freiem Wiesengelände stehen¬ 
den Mast. Die Werte sind Monatsstundenmittel, die 
Verläufe sind also mittlere Tagesgänge in den in der 
Abbildung genannten Monaten. Bei der Lufttem¬ 
peratur erkennt man die Maxima am frühen Nach¬ 
mittag, die Minima bei Sonnenaufgang. Die Größe 
der Tagesamplitude hängt natürlich von der Jah¬ 
reszeit ab,d. h.von der Sonnenhöhe oder direkt von 
den Strahlungsbilanz-Unterschieden zwischen Tag 
und Nacht. Sie beträgt selbst in diesen Mittelwer¬ 
ten für einen bestimmten Monat mehr als 10 °G in 
2 m Höhe im Sommer und kann in derselben Höhe 
an einzelnen windschwachen und strahlungsin¬ 
tensiven Tagen durchaus auch mehr als 20 °G aus¬ 
machen. Die Differenzen zwischen 2 und 50 m sind 
nachts negativ, tagsüber positiv und vom Betrag her 
nachts deutlich größer als tagsüber, ein Phänomen, 
das wir bereits bei Bild 8.7 besprochen haben. Im 
Tagesgang des Dampfdruckes e erkennt man eine 
doppelte Tageswelle anstatt der einfachen bei der 
Lufttemperatur. Diese Doppelwelle ist so zu erklä¬ 
ren, dass bei Sonnenaufgang die Verdunstung ein¬ 
setzt: der Dampfdruck steigt. Später am Vormittag 
wird die Atmosphärische Grenzschicht - das ist die 
erdbodennahe Reibungsschicht mit einer charak¬ 
teristischen Dicke von 1000 m - immer stärker 
durchmischt: der unten angesammelte Wasser¬ 
dampf wird nach oben transportiert, und es stellt 
sich ein Gleichgewicht mit der weiter aktiven Ver¬ 
dunstung ein. Am späten Nachmittag schwächt sich 
der Mischungsprozess ab und kommt schließlich 
wegen der sich bildenden Temperaturinversion 
(s. Abschn. 12.2) ganz zum Erliegen. Die dann bis 
kurz vor Sonnenuntergang noch vorhandene Ver¬ 
dunstung läßt den Dampfdruck wieder ansteigen. 
Schließlich fließt nachts bei einem negativen Fluss 
latenter Wärme des Wasserdampfes viel Wasser aus 
der Atmosphäre zum Boden, das wir dort als Tau 
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Bild 8.8. Monats-Stundenmittel der potentiellen Lufttem¬ 
peratur, des Dampfdruckes und der relativen Feuchte für 
verschiedene Monate in den Höhen 2, 10 und 50 m über 
der Erdoberfläche, gemessen an der meteorologischen Sta¬ 
tion beim Forschungsreaktor in Garching bei München 


vorfinden. Dieser Entzug führt natürlich zu einer 
starken Abnahme von e. 

Für denselben Monat ist in Bild 8.8 auch der Ta¬ 
gesgang der relativen Feuchte/dargestellt. Entspre¬ 
chend Abschn. 8.1.5 wird/aus e und gebildet, 
wobei letzteres eine reine Funktion der Lufttempe¬ 
ratur ist. Wie man sieht, dominiert der Temperatur¬ 
einfluss derart, dass/nur eine einfache Welle des 
Tagesganges zeigt. 

Als letztes Beispiel präsentiert Bild 8.9 den zeit¬ 
lichen Verlauf verschiedener meteorologischer Grö¬ 
ßen in verschiedenen Höhen über einer Waldlich¬ 
tung in einer sehr ruhigen Herbstnacht. Da die die 
Waldlichtung umgebenden hohen Bäume einen 
wirksamen Windschutz darstellen, ist der Aus¬ 
tausch mit der Umgebung stark eingeschränkt. Bei 
der außerdem noch herrschenden austauscharmen 
Wetterlage ergeben sich sehr intensive Änderun¬ 
gen der meteorologischen Größen im Tagesgang. 

Bild 8.9 zeigt (von oben nach unten) drei Arten, 
meteorologische Größen (hier: u. a. die Lufttempe¬ 
ratur T) in Abhängigkeit von der Höhe z und der 
Zeit t darzustellen. Diese Darstellungsarten seien 
kurz erläutert: 

a Tautochronen = Linien zur selben Zeit (griech. 
tauto = dasselbe, chrouos = Zeit).Es handelt sich 
um eine Darstellung des Verlaufs von T (Abszis¬ 
se) mit der Höhe z (Ordinate) zu verschiedenen 
festgelegten Zeiten t (Scharparameter),kurz ge¬ 
sagt um r,z-Diagramme mit f als Scharparame¬ 
ter; 

b Isoplethen = Linien mit gleichem Wert der Grö¬ 
ße (griech. isos = gleich, plethos = Menge, Grö¬ 
ße, Wert). Es handelt sich um eine Darstellung 
des Verlaufs der Höhe z (Ordinate), in der ein 
bestimmter festgelegter Wert der Temperatur T 
(Scharparameter) herrscht, mit der Zeit t (Ab¬ 
szisse),kurz gesagt um f,z-Diagramme mit T als 
Scharparameter; 

c Zeitreihen = Zeitlicher Verlauf einer Größe in ei¬ 
ner bestimmten Höhe. Es handelt sich um eine 
Darstellung des Verlaufs von T (Ordinate) in ei¬ 
ner bestimmten Höhe z (Scharparameter) mit 
der Zeit t (Abszisse), kurz gesagt um t,r-Dia- 
gramme mit z als Scharparameter. 

Die Tautochronen von Bild 8.9a erkennt man als 
Vertikalprofile, in denen die Änderungen der Grö- 
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Bild 8.9. Lufttemperatur (a, ausgezogen-, b und c), Taupunkt (a, gestrichelt) und Windstärke (d) in verschiedenen Höhen in 
einer ruhigen Herbstnacht auf einer Waldlichtung im Perlacher Forst bei München. Aus H. Kraus (1958), Ber. Dt. Wetterd. 48 






































































































84 


Teil II • Die meteorologischen Elemente 


Kapitel 8 ■ Die Luftfeuchtigkeit 


ßen Lufttemperatur T {ausgezogen) und Taupunkt r 
(gestrichelt) mit der Höhe z besonders deutlich wer¬ 
den. Um 16.30 Uhr sehen wir oberhalb von z = 1 m 
noch ein „Tagprofil“ mit nach oben abnehmender 
Temperatur. Unterhalb hat die Abkühlung aber 
schon eingesetzt, und die Temperatur nimmt mit 
der Höhe zu. Die Taupunkt-Differenz T - rist sehr 
groß. Ganz oben ist auch die relative Feuchte als 
Funktion des Taupunktes bei festgehaltener Tem¬ 
peratur (T-Wert bei 100 %) eingezeichnet.Man sieht 
daraus, dass um 16.30 Uhr die Luft in allen Höhen 
mit/ai 50 % noch recht trocken ist. Um 18.30 Uhr 
hat bei rascher Abkühlung die Temperatur T den 
Taupunkt reingeholt, aber auch rist durch die Tau¬ 
bildung, also infolge des nach unten gerichteten 
Wasserdampfflusses, niedriger als 2 h vorher. Zwi¬ 
schen 0,3 m und 1 m Höhe liegen die Kurven von T 
und r aufeinander, hier beträgt die relative Luft¬ 
feuchte also 100 %. In der Tat hat sich in diesem Hö¬ 
henintervall um etwa 18.00 Uhr eine flache Schicht 
von Bodennebel gebildet. 

Beachte an diesen und den weiteren Profilen die 
sehr großen Temperaturgradienten und dass bis 
0.30 Uhr das Minimum von T in 30 cm Höhe liegt 
und die Temperatur zum Erdboden hin wieder an¬ 
steigt. Dieser Effekt wird durch das die Waldlich¬ 
tung bedeckende 50 cm hohe dichte Gras hervor¬ 
gerufen, die effektive Energieumsatz-Fläche liegt in 
etwa 30 cm Höhe, also nicht mehr in z = 0. Gegen 
2.00 Uhr kommt Bewölkung auf; die vorher nega¬ 
tive Strahlungsbilanz (s. Kap. 9) geht nun gegen 
Null, und die Temperaturgradienten nehmen ab; 
gegen 4.30 Uhr herrscht nahezu Isothermie. Spä¬ 
ter finden wir nach Bewölkungsrückgang erneute 
Abkühlung und Ausbildung einer sehr stabilen 
Schichtung (Erklärung dieses Begriffes in Kap. 12). 

Die Isoplethen der Temperatur in Bild 8.9b sind 
zuerst etwas schwierig zu lesen, zeigen aber sowohl 
die starke zeitliche als auch die starke vertikale 
Änderung durch die Drängung der Isolinien an. Sie 
offenbaren ein etwas anderes Bild desselben Ge¬ 
schehens, das oben beschrieben wurde. 

In den Zeitreihen des Bildes 8.9c wird T für ver¬ 
schiedene Höhen in Abhängigkeit von der Zeit dar¬ 
gestellt. Sie machen den zeitlichen Verlauf deutlicher, 
zeigen aber nicht so gut den vertikalen Gradienten. 
Alle 4 min ist für jede Höhe ein Messwert eingetra¬ 
gen. Die Abkühlung am Abend ist enorm, in Boden¬ 


nähe mehr als 10 °G in 1 h. Die hier gezeigte nächt¬ 
liche Temperaturunruhe ist ein allgemeines Phäno¬ 
men des Temperaturverlaufes in einer turbulenten 
Strömung. Sehr schön erkennt man die Folgen der 
zwischen 2 und 6 Uhr vorhandenen Bewölkung. 
Auch wird deutlich, dass das Minimum der Tempe¬ 
ratur nicht immer in 30 cm Höhe liegt, sondern 
zeitweise auch bei der untersten Messstelle in 15 cm. 

Zeitreihen für die horizontale Windstärke zeigt 
Bild 8.9d. Hier ist ebenfalls alle 4 min für jede Höhe 
ein Messwert eingetragen. Man sieht deutlich die 
turbulenten Schwankungen. Beachte auch die sehr 
niedrigen Werte. Bei 1 m s”^ bleiben viele Schalen¬ 
kreuzanemometer stehen. In dieser Messserie 
konnten aber durch die Verwendung von thermi¬ 
schen Windmessern auch die kleinen Werte noch 
mit hoher Genauigkeit gemessen werden. 


8.4 Die Feuchtemessung 

Feuchtemessgeräte nennt man allgemein Hygrome¬ 
ter (griech. hygros = feucht). Wie beim Wind und 
bei der Temperatur wird auch hier nur ein grober 
Überblick über die Feuchtemessverfahren geboten. 
Eine Messmethode, nämlich die mit dem Psychro¬ 
meter, wollen wir allerdings etwas genauer behan¬ 
deln. 


8.4.1 Das Psychrometer 

Das Psychrometer (griech. psychros = kühl, kalt) ist 
ein einfaches Gerät, das aus zwei Thermometern, 
einem trockenen und einem feuchten (über die 
Sensoroberfläche wird ein mit destilliertem Was¬ 
ser getränkter Strumpf gezogen), besteht, die dicht 
nebeneinander angebracht sind. Bei nicht zu tiefen 
Lufttemperaturen erreicht man eine recht hohe Mess¬ 
genauigkeit (etwa 0,1 hPa beim Dampfdruck e). Als 
Konstruktionsmerkmale eines genauen Gerätes 
gelten verchromte Strahlungsschutzrohre um die 
Temperatursensoren, gute Ventilation der Mess¬ 
fühler und automatische Wassernachführung zum 
Strumpf. Viele Temperaturmessverfahren können 
genutzt werden, so Flüssigkeitsthermometer, Ther¬ 
moelemente und Widerstandsthermometer. 

Um zum theoretischen Verständnis des Verfah¬ 
rens zu gelangen,betrachten wir die Oberfläche des 
feuchten Thermometers und bilden deren Energie- 
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bilanz. Die Temperatur dieser feuchten Oberfläche 
nennen wir T^ = Feuchttemperatur. ist die Tem¬ 
peratur des trockenen Thermometers, der Index L 
sagt, dass wir annehmen, dass dieses die Lufttem¬ 
peratur mißt. Generell gilt hier (wie für jede Ober¬ 
fläche, s. Abschn. 8.3.1) die Energiebilanzgleichung 
Qq- Bq- Hq- Eg= 0. Diese Gleichung, auf das feuchte 
Thermometer angewandt (s. Bild 8.10), beschreibt, 
wie die Strahlungsbilanz Qq, der turbulente Austausch 
von Energie zwischen Oberfläche und Luft (Hq und 
Eq) und der Wärmeleitungsstrom von der Oberflä¬ 
che in das Innere des Thermometerkörpers Bq Zu¬ 
sammenwirken. Für Hq und Eq verwenden wir die 
Dififerenzenansätze; so gelingt es, die Thermometer¬ 
temperaturen, die Lufttemperatur und die Luft¬ 
feuchtigkeit, die wir ja über die Energiebilanz aus 
den gemessenen Temperaturen ausrechnen wollen, 
in der Energiebilanzgleichung zu vereinen: 






r, «L X / , 0,622L 

Eq — L(^p ~ (li) — Ctp ) 

Cp pCp 

Mit der Psychrometerkonstante 

pCp 


A :=■ 

0,622L 

ergibt sich 


und Cp — Cp — CpjTp) 


Qq Bq -F tZp 


(rp-rp) + -(ep 

A 



= 0 


-(Qo “ Bq) + “ ^f) + “0 

«L 

e^=e*-A{T^-Tp)--{QQ-BQ) 

«L 

Dies ist die Gleichung des realen Psychrometers, 
in der uns der letzte Term auf der rechten Seite 
deshalb stört, weil man die in ihm stehenden Grö¬ 
ßen zusätzlich messen müßte. Diesen Störterm 
(AI cZpjjQo- Bq) kann man bei der Messung mit dem 
Psychrometer dadurch vernachlässigbar klein hal¬ 
ten, dass man Qq durch Anbringen eines Strah¬ 
lungsschutzes klein und durch Ventilation groß 
macht. Da Bq proportional öTp/ dt ist, muss man, um 
ßg“ 0 zu erreichen,bei der Messung nur den Gleich¬ 
gewichtszustand abwarten. Für ein Psychrometer 
mit gutem Strahlungsschutz (damit Qq~0 wird), 
guter Ventilation (damit «p groß wird) und immer 
nahe am Gleichgewichtszustand arbeitend gilt 
dann die Gleichung des idealen Psychrometers 


ßp—ßp A(rp Tp) 


Bild 8.10. Schema eines Psychrometers, bestehend aus ei¬ 
nem trockenen Thermometer {rechts, mit diesem wird die 
Lufttemperatur Tp gemessen) und einem feuchten Thermo¬ 
meter {links, mit diesem wird die Feuchttemperatur Tp ge¬ 
messen). Der aus einem saugfähigen Gewebe bestehende 
feuchte, den Temperatur-Sensor (hier die Thermometer-Ku¬ 
gel) eng umschließende Strumpf ist gestrichelt angedeutet. 
Die Energieflussdichten (die Pfeile zeigen, in welche Rich¬ 
tung diese positiv gerechnet werden) sind am feuchten Ther¬ 
mometer eingezeichnet, weil aus dessen Energiebilanz die 
Psychrometer-Formel abgeleitet wird 


Der Dampfdruck ßp läßt sich also gewinnen, 
wenn wir Tp und Tp messen. In dem beschriebe¬ 
nen Gleichgewicht gilt für die Energieflussdichten 

Hq=-Eq. 

Die Psychrometerkonstante A enthält nicht 
nur den variablen Luftdruck p, sondern auch 
noch die Verdampfungswärme L. Dies ist L = L^ 
= 2,50 ■ 10® J kg“' für den Übergang von Wasser zu 
Wasserdampf und L = Lp= 2,83 • 10® J kg“' beim 
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Sublimationsprozess, also für den Übergang von Eis 
zu Wasserdampf. L und hängen schwach von der 
Temperatur ab. Bei p = 1013 hPa errechnet man 
A^= 0,654 hPaK“*, wenn das feuchte Thermome¬ 
ter naß ist, und yl£= 0,578 hPa K“', wenn es vereist 
ist. 

Mit Hilfe der Übungsaufgaben oder auf andere 
Weise möge sich der Leser an den Umgang mit der 
Psychrometerformel gewöhnen; dabei sollte man 
(vor allem in größeren Höhen) die Druckabhängig¬ 
keit beachten. 

Beim Psychrometer haben wir im „idealen“ Fall 
mit Hg-h Eo= 0 oder Ho= -£q gerechnet. Mit dem 
zur Beschreibung dieser beiden turbulenten Ener- 
gieflussdichten benutzten Differenzenansatz läßt 
sich ausführlicher schreiben 

A{T,-T^) + [e*{T,)-e^] = 0 (1) 

wobei wir den Index F durch den Index 0 ersetzt 
haben, um die Allgemeingültigkeit dieser Formel 
für eine feuchte Oberfläche bei vernachlässigbarem 
Einfluss von Qg und ßg zu betonen. Gl. (1) läßt sich 
in den folgenden zwei Varianten schreiben: 


■^w(2’o Tf) -t- [e(Jy(Eg) ßj^] — 0 

(la) 

A,(Eg-EÜ+[ß|(Eg)-ßJ=0 

(Ib) 


Im Falle von (la) - dabei ist meist rL> 0 °C - 
muss ew(^o) - heißt, 

■ der Sättigungdampfdruck an der Ob erfläche des 
feuchten Thermometers ist meist größer als der 
Dampfdruck in der umgebenden Luft, wobei dann 
Tg < T^, Eg von der Oberfläche weg und Hg (dies 
Eg kompensierend) zur Oberfläche hin fließt; 

■ können bei Sättigung der umge¬ 
benden Luft in Bezug auf Wasser gleich sein, 
wobei dann auch Tg = gilt; 

■ der Fall ew(^o) < und (nach Gl. (la)) rg> 
kann nicht Vorkommen, weil ja zu dem kleine¬ 
ren El kein Dampfdruck Cl gehören kann, der 
größer wäre als der Sättigungsdampfdruck bei 
der höheren Temperatur Tg. 

Also: wenn das feuchte Thermometer mit Was¬ 
ser benetzt ist, gilt stets Tg< und nach Gl. (la) 
> Cl und Hg< 0 und Eg> 0. 



Bild 8.11. Dampfspannungskurven bei Temperaturen un¬ 
ter 0 °C. ist der Sättigungsdampfdruck über unterkühl¬ 
tem Wasser, eg über Eis 

Im Falle von Gl. (Ib) - also wenn eine Eisschicht 
die Oberfläche des feuchten Thermometers bildet - 
ist das aber anders. Hier kann im Extremfall die 
umgebende Luft gesättigt sein. Da bis zu sehr tie¬ 
fen Temperaturen Sättigung in Bezug auf Wasser 
vorkommt, können wir für diesen Fall schreiben 

A^{T,-T^)+[e*{T,)-eUT0] = 0 ( 2 ) 

Wegen der unterschiedlichen Dampfspannungs¬ 
kurven über Eis und Wasser ist es nun möglich, dass 
- ist, wie das Beispiel der Skizze 

des Bildes 8.11 zeigt. Jetzt fließt Eg zum feuchten 
Thermometer,und die bei der Sublimation frei wer¬ 
dende Wärme fließt als Hg vom Thermometer weg. 
Das am Strumpf sitzende Eis vermehrt sich, und 
die Temperatur des Thermometers ist höher als die 
Lufttemperatur. 

Diesen Effekt können wir ausrechnen. Vorgabe 
von El in Gl. (2) erlaubt es, Eg zu ermitteln. Das geht 
zwar wegen der etwas komplizierten Form der 
Dampfspannungskurve nicht explizit, sondern nur 
durch Iteration. Tabelle 8.7 zeigt das Ergebnis. 

Das Maximum von Eg - E^ tritt bei -15,0 °G auf; 
der hier gezeigte Effekt, dass das feuchte Thermome¬ 
ter auch wärmer als die umgebende Luft sein kann, 
ist nicht sonderlich groß, er beträgt maximal 0,35 °G. 

Dieser Prozess ist auch für die Bildimg von Rauh¬ 
reif {s. Abschn. 15.3.2) verantwortlich: bei Lufttem¬ 
peraturen unter 0 °G und Sättigung der Luft in Be¬ 
zug auf Wasser führt die einfache Energiebilanz 









8.4 • Die Feuchtemessung 


87 


Tabelle 8.7. Die Feuchttemperatur eines Psychrometers 
kann bei einer Lufttemperatur unter 0 °C um r„ - hö¬ 
her sein als die Lufttemperatur, wenn die Luft in Bezug auf 
Wasser gesättigt ist 


Tg in °C 

To-rjn'C 

-20,00 

0,33 

-18,00 

0,35 

-15,00 

0,36 

-12,00 

0,35 

-8,00 

0,30 

-4,00 

0,18 

0,00 

0,00 


Eg = -Hg an den Oberflächen von Ästen, Zweigen, 
Zäunen usf. zu der von uns so bewunderten Verzau¬ 
berung der Winterlandschaft. Dabei fließt also Was¬ 
serdampf zu diesen Oberflächen, und die bei der 
Sublimation zu feinen Eiskristallen frei werdende 
latente Wärme wird durch Hg abtransportiert. Die 
abgelagerte Rauhreifmenge läßt sich mit Hilfe von 

— — [^E (^o) “ 

PCp 

ausrechnen. Beachte, dass die so ermittelte Massen¬ 
flussdichte wegen e^{Tg) < e^{Tp) negativ ist, was 
bedeutet, dass die Masse zur Oberfläche hin fließt. 
Man sieht, sie hängt außer von der in der Klammer 
stehenden Dampfdruckdifferenz auch von der Wär¬ 
meübergangszahl «L äb, von der wir wissen, dass 
sie eine Funktion sowohl von der Windgeschwindig¬ 
keit als auch vom Krümmimgsradius des angeström¬ 
ten Körpers ist. Dies wurde in Abschn. 7.7 erläutert. 
Für quer angeströmte Kreiszylinder unterschiedli¬ 
cher Durchmesser d und bei einer Anströmgeschwin¬ 
digkeit von 2 m s“^ haben wir dort «l-W erte von 
~42 Wm”^K“^ bei d= 1 cm und ~1000 Wm“^K“' bei 
d=20 pm ausgerechnet, woraus man sieht, warum 
sich Rauhreif vor allem an Gegenständen mit klei¬ 
nen Krümmungsradien (z. B. dünnen Ästen oder 
feinen Nadeln) bildet. 

Auf die Energiebilanz-Betrachtungen kommen 
wir in Abschn. 9.4 wieder zurück und werden sie 
dort durch weitere Anwendungen vertiefen. 


8.4.2 Andere Feuchte-Messverfahren 
A Das Haarhygrometer 

Das Haar ist hygroskopisch wie auch eine Reihe an¬ 
derer Stoffe; es wird länger, wenn es (z. B. aus der 
Fuft) Wasserdampf aufnimmt. Hygrometer, die auf 
diesem Effekt der Hygroskopizität beruhen, gab es 
bereits im 15. Jahrhundert. Horace Benedict de 
Saussure (1740-1799) war der erste, der das mensch¬ 
liche Haar als Sensor benutzte und damit in 5-jäh¬ 
riger Arbeit (bis 1783) ein reproduzierbares und 
vergleichbares Messgerät entwickelte. Dies wurde 
dann zur Messung der Luftfeuchtigkeit im Netz der 
„Societas Meteorologica Palatina“ verwendet. Nä¬ 
heres dazu s. Abschn. 19.1. 

Die Gesamtausdehnung des Haares bei Wasser¬ 
aufnahme beträgt 2,5 % seiner Länge, wenn sich die 
relative Feuchte/von 0 auf 100% ändert. Die 
Längenänderung verläuft nicht linear; bei hohen 
Feuchten ist sie geringer als bei niedrigen. 

Die Funktionsweise des Haarhygrometers läßt 
sich über die Differenz des Dampfdrucks an der 
Haarob er fläche und in der umgebenden Luft ver¬ 
stehen. Der Dampfdruck an der Oberfläche des 
Wasser enthaltenden hygroskopischen Haares ist 
wegen der erhöhten Bindungskräfte durchwegs ge¬ 
ringer (Ausnahme: bei Sättigung des Haares mit 
Wasser) als über einer ebenen Oberfläche reinen 
Wassers. Im Gleichgewicht, wenn sich der Wasser¬ 
gehalt des Haares auf die Umgebungsverhältnisse 
eingestellt hat, muss er gleich dem Dampfdruck der 
Umgebungsluft sein. Das Haar besitzt dann eine 
Länge entsprechend seinem Wassergehalt. Ist z. B. 
der Wassergehalt des Haares geringer als es dem 
Gleichgewicht mit der Umgebungsluft entspräche, 
so wird Wasserdampf zum Haar fließen; das Haar 
wird solange Wasser aufnehmen, bis das Gleichge¬ 
wicht erreicht ist. 

Zu b eachten ist, dass das Haar e/e?Jy( T^) anzeigt, 
also das Verhältnis von aktuellem Dampfdruck zum 
Sättigungsdampfdruck über Wasser bei der herr¬ 
schenden Lufttemperatur; das ist die Größe, die wir 
als die relative Feuchte/definiert haben. Die Bezie¬ 
hung zum Sättigungsdampfdruck über Wasser, die 
auch bei Temperaturen unter 0 °G gilt, läßt sich aus 
dem weit herabgesetzten Gefrierpunkt verstehen, 
der Stoffen mit so starken Bindungskräften (z. B. 
auch konzentrierten Lösungen) eigen ist. Das Ver- 
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hältnis ele%,{T^ ist nun auch von der Lufttempera¬ 
tur abhängig, und das bedeutet, dass das Haar die 
relative Luftfeuchtigkeit ele^{Tf) nur dann anzeigt, 
wenn es selber Lufttemperatur besitzt. Um dies zu 
erreichen, bedarf ein Haarhygrometer, das die re¬ 
lative Luftfeuchtigkeit messen soll, auch (wie ein 
Thermometer, das zur Messung der Lufttempera¬ 
tur bestimmt ist) eines Strahlungsschutzes und 
eventuell auch der Ventilation. 

Bei der Betrachtung der möglichen Messfehler 
sollte man bedenken, dass es sich bei einem Haar 
um eine organische Substanz handelt, bei der es zu 
Modifikationen und Alterung der Zellen kommt, 
und dass dies vor allem dann geschieht, wenn das 
Haar stark verschmutzter, z. B. aggressive Spurenga¬ 
se enthaltender Luft ausgesetzt ist. Außerdem kommt 
es zu Hysterese-Erscheinungen. Man kann so keine 
größere Messgenauigkeit als 3 % in/erwarten. 

B Weitere Messverfahren, die auf der 
Hygroskopizität der Sensoren beruhen 

Es gibt auch andere Verfahren, die Luftfeuchtigkeit 
über die Hygroskopizität der Sensoren zu messen. 
Viele organische Stoffe verändern ihren Wasser¬ 
gehalt mit der relativen Feuchte der umgebenden 
Luft. Bekannt ist dies von Tannen-, Fichten- oder 
Kiefern-Zapfen, die sich bei Trockenheit öffnen und 
dann die in ihnen enthaltenen Samen freigeben. 
Tierische Häute dehnen sich flächenmäßig aus. 

Letzteres wird messtechnisch benutzt bei der 
Goldschlägerhaut. Das quellfähige Element ist ent¬ 
fettete Rinderhaut, die in einen Rahmen einge¬ 
spannt wird. Gemessen wird dann die Durchbie¬ 
gung in der Mitte des Rahmens. Der Name kommt 
daher, dass solche Häute beim Schlagen von Blatt¬ 
gold als Zwischenlage verwendet wurden. 

Beim Kohlefilm-Hygrometer ändern Kohle¬ 
teilchen, die in einem hygroskopischen Bindema¬ 
terial eingebettet sind, in Abhängigkeit von der re¬ 
lativen Feuchte ihren Abstand voneinander. Damit 
ändert sich auch die elektrische Leitfähigkeit eines 
solchen als Film auf eine Glasplatte aufgebrachten 
Gemisches. Beide Verfahren, dieses und die Gold¬ 
schlägerhaut, wurden so weit entwickelt, dass sie 
in Radiosonden Verwendung fanden. 

Ein etwas komplizierteres Messelement ist das 
Lithiumchlorid-Hygrometer,hei dem die elektrische 
Leitfähigkeit des LiGl-Elektrolyten in einem Regel¬ 


system, in dem letztlich die Temperatur gemessen 
wird, die entscheidende Rolle spielt. 

C Taupunkthygrometer 

Als gutes absolutes Messgerät gilt das Taupunkt¬ 
oder Kondensations-Hygrometer. Bei ihm wird die 
Temperatur eines kleinen Spiegels gemessen, auf 
dem Kondensation eintritt. Ein Fotoelement merkt 
dies, weil es dann weniger gerichtete reflektierte 
Strahlung von einer festen Lichtquelle erhält. Das 
Fotoelement steuert die Heizung/Kühlung des Spie¬ 
gels in dem Sinne, dass bei stärkerer Kondensation 
das Kondensat weggeheizt wird, bei fehlender Kon¬ 
densation solange gekühlt wird, bis Kondensation 
eintritt. Dies Verfahren ist als Regelsystem ausge¬ 
bildet, das den Spiegel auf der Taupunkttemperatur 
hält, die dann gemessen oder registriert werden 
kann. Die Regelamplitude bestimmt die Genauig¬ 
keit des Gerätes, die bei guten Geräten 0,1 °G be¬ 
trägt und bei sehr guten sogar darunter liegt. 

D „Trägheitslose" Hygrometer 

Bei allen bisher genannten Verfahren muss der 
Messfühler Wasserdampf aufnehmen oder abgeben 
und (oder) seine Temperatur ändern, bis sich ein 
Gleichgewicht Hq-(-£q= 0 (beim Psychrometer) 
oder Dampfdruck der Luft = Dampfdruck an der 
Oberfläche des Messfühlers (hygroskopische Ver¬ 
fahren A und B) eingestellt hat oder bis der Effekt 
der Kondensation sichtbar wird (G). Dabei vergeht 
Zeit, nämlich die Zeit des Diffusionsvorganges. Die 
Geräte sind mehr oder weniger träge. Schnelle, 
nicht von einem Wasserdampfübergang abhängi¬ 
ge, also „trägheitslose“ Verfahren sind: Bestimmung 
der Dielektrizitätskonstanten oder des Brechungs¬ 
index der feuchten Luft, z. B. beim Mikrowellen-Re- 
fraktometer, Messung der Absorption elektromag¬ 
netischer Wellen in den Absorptionsbanden des 
Wasserdampfes (s. Kap. 9), z. B. im cm-Wellenbe¬ 
reich als Mikrowellenhygrometer, im Infraroten als 
optisches Hygrometer oder bei sehr kurzen Wellen¬ 
längen als Ly man-Alpha-Hygrometer. Bei letzterem 
wird die im ultravioletten Spektralbereich liegen¬ 
de Lyman-a-Strahlung benutzt; für sie übersteigt 
der Absorptionskoeffizient des Wasserdampfes 
denjenigen anderer atmosphärischer Gase um viele 
Größenordnungen. 
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8.5 Die Verdunstung 

Den Wasserdampf-Transport von leblosen Oberflä¬ 
chen in die Atmosphäre nennt man Evaporation, 
den von Oberflächen von Lebewesen (Pflanze, Tier, 
Mensch) Transpiration. Ist beides der Fall (z. B. bei 
einem Feld, das teilweise mit Pflanzen bestanden 
ist) oder will man den Unterschied nicht machen, 
dann spricht man einfach von Verdunstung oder 
Evapotranspiration. Der Wasserdampf-Transport 
von einer Oberfläche in die Atmosphäre wird ent¬ 
weder durch die Flussdichte der latenten Wärme 
des Wasserdampfes E^ oder mit der spezifischen 
Verdampfungswärme L (L^ für Wasser und für 
Eis) durch die Flussdichte des Massentransportes 
Wg = £q/L beschrieben. Mit [£] = J m”^ s~^ ist Eg eine 
Energieflussdichte, und mit [L] = J kg”^ und 
[ W] = kg m“^s”* ist Wg eine Massenflussdichte des 
Wasserdampfes. 

Hier ist es unser Ziel, die Verdunstung einer 
Oberfläche (z. B. des Erdbodens, einer Wiese, ei¬ 
nes Sees oder einer Schneefläche) zu berechnen 
bzw. über andere Größen zu beschreiben. Das 
läßt sich durch die Anwendung der bisher er¬ 
läuterten Gesetzmäßigkeiten erreichen. Von die¬ 
sen fallen uns gleich vier als unmittelbar geeig¬ 
net ein: 

1. Die Energiebilanzgleichung 

Qo~ ^o~ ^o~ ^o~ ^ ^) 

Sie erlaubt es, die Verdunstung Eg (bzw. Wg) 
durch die anderen Energieflussdichten auszu¬ 
drücken. Man kann also das aktuelle Eg über die 
Strahlungsbilanz Qg, den Bodenwärmestrom Bg 
und den turbulenten Fluss fühlbarer Wärme Hg 
bestimmen. 

2. Die Beschreibung von Eg mit Hilfe der Differenz 
der spezifischen Feuchte an der Oberfläche qg 
und in der darüber liegenden Luft 

■^0 ~ ^(^0 ~ ( 2 ) 

Diesen Differenzen-Ansatz nennt man auch 
Daltonsche Verdunstungsformel. 

3. Die Beschreibung von Eg mit Hilfe des Gradi¬ 
ent-Ansatzes, also 


^0 ^ (3) 

4. Die Beschreibung von Eg mit Hilfe des mittleren 
Produkts w'q' der turbulenten Fluktuationen der 
Vertikalwindkomponente w und der spezifi¬ 
schen Feuchte q (s. Abschn. 8.2). 

In diesen und den folgenden Gleichungen sagt 
der Index 0, dass es sich um eine Größe unmittel¬ 
bar an der Oberfläche handelt. Der Index L steht 
für Luft, die indizierte Größe ist die Temperatur T^, 
die spezifische Feuchte Dampfdruck oder 
die relative Feuchte /l in der Luft über der verduns¬ 
tenden Oberfläche. Man möge sich eine Höhe von 
2 m über der Oberfläche vorstellen. Die Wärme¬ 
übergangszahl «L hängt von der Rauhigkeit dieser 
Oberfläche, von der Windstärke u^ und von der Hö¬ 
he ab, in der man die mit L indizierten Größen an¬ 
siedelt. Der turbulente Diffusionskoeffizient gilt 
für dieselbe Höhe über der Oberfläche wie der 
Feuchtegradient dqldz. Zum Differenzen-Ansatz 
mit «L siehe auch Abschn. 7.6, 7.7, 8.2 und 8.4.1, 
zum Gradient-Ansatz Abschn. 7.6 und 8.2. Alle hier 
benutzten Größen sind als skalig (s. Abschn. 6.4) 
aufzufassen. Deshalb lassen wir die in Abschn. 7.6 
und 8.2 verwendeten Mittelwertstriche der Einfach¬ 
heit halber weg. 

A Verfahren zur Messung der Verdunstung 

Wir wollen uns nun überlegen, wie man die wirk¬ 
liche (aktuelle) Verdunstung messen kann. Bei ei¬ 
ner direkten Anwendung der Daltonschen Verduns¬ 
tungsformel (2) müßte man qg und q^^ messen und 
«L aus der gemessenen Windstärke «l und der 
Bodenrauhigkeit bestimmen. In Abschn. 8.3.2 wur¬ 
de die Schwierigkeit erwähnt, die Temperatur un¬ 
mittelbar an der Erdoberfläche zu messen. Die 
Temperatur von Luft und Boden zeigen in der Höhe 
z = 0 (s. Bild 8.7) sehr große Änderungen mit z, und 
bei der endlichen Größe eines Messfühlers ist es 
oft unklar, welcher Höhe der Messwert exakt zu¬ 
zuordnen ist. Außerdem sind natürliche Oberflä¬ 
chen meist recht unregelmäßig und/oder sie wer¬ 
den durch Vegetation gebildet, und es stellt sich die 
Frage, wie die Höhe z = 0 nun definiert sei. Diesel¬ 
be Problematik ergibt sich auch für die Messung 
von qg. Da auch noch das Problem der Bestimmung 
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von «L hinzukommt, versteht man, dass die Bestim¬ 
mung von £q allein mit Hilfe der Daltonschen Ver¬ 
dunstungsformel kaum gute Ergebnisse liefern 
kann. 

Anders ist dies bei Verwendung des Gradient- 
Ansatzes (3). Hier erhöht sich aber auch der mess¬ 
technische Aufwand: Man muss ein Profil der spe¬ 
zifischen Feuchte messen. Wenn dies mit Hilfe von 
Psychrometern erfolgt, beinhaltet dies Profile der 
Lufttemperatur und der Feuchttemperatur. Dazu 
erfolgen z. B. Messungen in 0,2; 0,5; 1,0 und 2,0 m 
Höhe, aus denen man die Gradienten dTldz, öT^ldz 
und dq/dz in 1 m Höhe gewinnt. Es ist nun nicht 
notwendig, q und T unmittelbar an der Oberfläche 
zu erfassen. Um den turbulenten Diffusionskoef¬ 
fizienten zu erhalten, benötigt man zusätzlich noch 
ein Windprofil. Dies alles näher zu erläutern würde 
tief in die Physik der Atmosphärischen Grenz¬ 
schicht (Grenzschicht-Meteorologie) führen und 
soll hier deshalb nicht geschehen. 

Eine Messung mit Hilfe der turbulenten Fluk¬ 
tuationen bedarf eines hohen technischen Aufwan¬ 
des. Dieses Verfahren kann bei sorgfältigem Arbei¬ 
ten recht erfolgreich sein. 

Will man die Energiebilanzgleichung allein ver¬ 
wenden, dann ist es notwendig, die Strahlungsbi¬ 
lanz Qg, den Bodenwärmestrom Bg und den turbu¬ 
lenten Fluss fühlbarer Wärme Hq zu kennen. Ab¬ 
schnitt 9.6 gibt darüber Aufschluß, wie man 
mißt. Um Bg zu erhalten, bedarf es der Messung 
eines Temperaturprofils im Erdboden (z. B. zwi¬ 
schen 0 und 50 cm Tiefe). kann man entweder 
aus dem Gradient-Ansatz 

Ho - -CppK, ^ (4) 

oder über die Messung der turbulenten Fluktuati¬ 
onen von w und T ermitteln. Prinzipiell müßte in 
(4) die potentielle Temperatur ©anstelle von T ste¬ 
hen (s. dazu Abschn. 7.6). Aber da die Verduns¬ 
tungsmessungen sehr nahe an der Erdoberfläche 
durchgeführt werden, entsteht durch die Verwen¬ 
dung von T praktisch kein nennenswerter Fehler. 

Man kann auch die Gradient-Ansätze für und 
Hg mit der Energiebilanzgleichung kombinieren, 
also die Basisinformation für das Verfahren zur 
Beschreibung von Eg verbessern, was Vorteile im 
Vergleich zur Verwendung von nur einer Gesetz¬ 


mäßigkeit bietet. Setzt man so die Gleichungen (3) 
und (4) in (1) ein und bildet einmal die Summe 
und dann den Quotienten von Eg und Hg, dann er¬ 
hält man 


^0 Hg — Qg Eq 

(5a) 

dq 


Efi L dz 

(5b) 



dz 



Das sind zwei Gleichungen zur Bestimmung der 
zwei Unbekannten Eg und Hg. Als Lösung ergibt sich 


Ho - 


dq 
i + A^ 
dz 


und 


Qq ^0 

L dq 
dz 


(6a) 


(6b) 


Die Kombinationsidee hat dazu geführt, dass im 
Ergebnis nun kein Transportkoeffizient mehr 
steht und dass Hg in der Gleichung für Eg nicht auf- 
tritt. Ebenso kann man Hg unabhängig von Eg dar¬ 
stellen. Bei diesem Verfahren muss man die Profile 
von Lufttemperatur und Luftfeuchte und auch 
Strahlungsbilanz und Bodenwärmestrom messen. 
Das hier beschriebene Verfahren der Darstellung 
von Eg und Hg wird häufig verwendet (s. z. B. Lan¬ 
ger et al. 1994). Man spricht von der Bowen-Verhält- 
nis-Methode, da man das Bowen-Verhältnis H^/Eg 
bildet. Wie groß dies im Einzelfall sein kann, zeigen 
die Energiebilanzdiagramme von Bild 9.19. Klima- 
tologische Werte können der Tabelle 9.5 entnom¬ 
men werden. 


B Eine Formel für die potentielle Verdunstung 

Als potentielle Verdunstung bezeichnet man die 
Verdunstung von reichlich mit Wasser oder Eis ver- 





8.5 • Die Verdunstung 


91 


sorgten Oberflächen. Dabei nimmt der Dampf¬ 
druck e unmittelbar an der Oberfläche (also Cq) den 
Wert des Sättigungsdampfdrucks an, es gilt also 
Cq = e^{Tg). Beispiele sind Wasser-, Schnee- und Eis¬ 
oberflächen, nasse Böden und Wiesen und auch 
Pflanzen mit reichlichem Wassernachschub. Von der 
Wasserverfügbarkeit aus betrachtet, ist dies die 
größtmögliche Verdunstung; das soll das Wort „po¬ 
tentiell“ ausdrücken. Es handelt sich also um einen 
Grenzfall, der allerdings in vielen Fällen, wie in den 
oben genannten Beispielen, auch wirklich erreicht 
wird. Die aktuelle (wirkliche) Verdunstung ist bei 
gleichen äußeren Parametern, aber gehemmtem 
Wassernachschub (z. B. in Pflanzen und Böden) 
kleiner. Bei ihr sind die Transportvorgänge des 
Wassers innerhalb des verdunstenden Körpers, also 
z. B. innerhalb von Pflanzen und Böden, von Bedeu¬ 
tung. Bei der potentiellen Verdunstung spielen zwar 
Oberflächeneigenschaften wie Albedo (s. Ab- 
schn. 9.2.5) und Rauhigkeit eine Rolle, sonst ist ihre 
Berechnung aber ein rein meteorologisches Problem. 

Zur Ableitung einer Formel für die potentielle 
Verdunstung benutzen wir drei Gleichungen, die 
Energiebilanzgleichung (1), die Daltonsche Ver¬ 
dunstungsformel (2) und die Formel zur Beschrei¬ 
bung des Sättigungsdampfdrucks in Abhängigkeit 
von der Temperatur (Dampfspannungsformel, 
s. Abschn. 8.1.1). Letztere verbindet den Dampf¬ 
druck unmittelbar an der Oberfläche mit der 
Oberflächentemperatur, also e%=e*{TQ). Mit ej 
kennt man dann auch q^, aber nur wenn qg = q^. 
Das bedeutet, diese zusätzliche Information durch 
die Dampfspannungsformel macht nur Sinn, wenn 
die Luft unmittelbar an der Oberfläche gesättigt ist. 
Die Verdunstung, die man mit Hilfe der drei Glei¬ 
chungen ausrechnet, ist dann die potentielle Ver¬ 
dunstung Egp. Mit Hilfe der Beziehungen 


qo=q^ = —e*(T,) 

(7) 

P 

0,622 0,622 

(8) 



(9) 


und der in Abschn. 8.4.1 eingeführten Psychrome¬ 
terkonstanten A = (pCp)/(0,622L) lassen sich Gl. (1) 
und (2) umwandeln in 


(Qo ^o) ^l) (lOä) 

und 

■Bop=y[<-eL] (10b) 

Mit 

e^=eHTo) (10c) 

besitzen wir nun drei Gleichungen für die drei Un¬ 
bekannten E^p, Tq und e*{Tf^. Das bedeutet, man 
kann dieses Gleichungssystem nach einer dieser 
Größen auflösen, ohne dass das Ergebnis die beiden 
anderen enthält. Das heißt insbesondere, dass man 
in der Lage ist, die Verdunstung zu ermitteln, 
ohne die so schwer zugänglichen Größen Tempera¬ 
tur Tg und Luftfeuchtigkeit ej bzw. unmittelbar 
an der Oberfläche zu kennen. Bekannt sein müssen 
aber die Strahlungsbilanz Q^, der Bodenwärme¬ 
strom Bg, die Lufttemperatur T^, die relative Luft¬ 
feuchtigkeit/p, die Windstärke Wp und die Rauhig¬ 
keit der Oberfläche Zq (die beiden letzteren bestim¬ 
men die Wärmeübergangszahl «p für die bestimmte 
Höhe, in der die Luftgrößen gelten). Bei der Auflö¬ 
sung des Gleichungssystems gibt es die mathema¬ 
tische Schwierigkeit, dass in der Formel zur Be¬ 
schreibung des Sättigungsdampfdruckes e*{Tg) 
(s. Abschn. 8.1.lE und F) die Temperatur nur imp¬ 
lizit enthalten ist, die Dampfdruckformel also nicht 
nach der Temperatur aufgelöst werden kann. Die¬ 
ses Problem läßt sich dadurch umgehen, dass man 
die Differenz [ej- Cp] in eine Taylor-Reihe entwickelt: 

K - Sl] = -e*] + [e*- ßp] 

de* (11) 

= —(r„-rp) + ej(rp)(i-/p) 

Der Differentialquotient de’*^/dr wird durch die 
Glausius-Glapeyron-Gleichung (s. Abschn. 8.1.1E) 
beschrieben und ist temperaturabhängig. Wenn 
Gl. (11) exakt gelten soll, muss er nach dem Mittel¬ 
wertsatz der Differentialrechnung bei einer zwi¬ 
schen Tg und Tp liegenden Temperatur genommen 
werden. In Näherung kann man aber de’‘^/dr bei 
Tp verwenden. Diese Größe (de’*^/dr)p bezeichnen 
wir hier mit ^ Die Auflösung des Gleichungssys¬ 
tems (9) nach liefert so 
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■^op ~ ^ . (Qo -^o) ^ ^ fl) (12) 

Dies ist eine recht übersichtliche Formel, in der 
man erkennt, wie die potentielle Verdunstung 
einerseits (erster Term rechts) von der Energiezu¬ 
fuhr (Qq- Bf) und andererseits (zweiter Term rechts) 
bei von 1 = 100 % verschiedener relativer Feuchte 
von dem in enthaltenen trocknenden Wind ab¬ 
hängt. Die Koeffizienten ^l{^+ A) und e*l{^+ A) 
sind Funktionen der Lufttemperatur und auch des 
in der Psychrometerkonstante enthaltenen Luft¬ 
drucks. Wenn wir dessen Variabilität nicht beach¬ 
ten, dann haben wir in Gl. (12) eine Beziehung ge¬ 
wonnen, mit deren Hilfe sich die potentielle Ver¬ 
dunstung berechnen läßt, wenn die Strahlungsbi¬ 
lanz Qq, der Bodenwärmestrom ßg, die Wärmeüber¬ 
gangszahl «L (diese hängt von der Bodenrauhig¬ 
keit Zq und der Windstärke Ul ^b)» die Lufttempera¬ 
tur Tl und die relative Luftfeuchtigkeit/L bekannt 
sind. Man benötigt also nicht die Temperatur und 
die Feuchte an der verdunstenden Oberfläche. 

Diese Gleichung wurde zuerst von Penman 
(1948) abgeleitet. Sie ist deshalb allgemein als Pen- 
man-Formelhekannt Den ersten Term auf der rech¬ 
ten Seite kann man als Strahlungsanteil £5,^ der 
potentiellen Verdunstung bezeichnen, weil die 
Strahlungsbilanz Qg vielfach die in ihm dominie¬ 
rende Größe ist. Der zweite Term ist der Ventilati¬ 
ons-Feuchte-Anteil Lyp. Es gilt also 

^str ~ 7(^0 ~ ^o'l (13a) 

C + A 


und 


Lyp “ 


^ + A 


«l(1-/l) 


(13b) 


ln Tabelle 8.8 sind einige Werte der in der Ver¬ 
dunstungsformel auftretenden Größen zusammen¬ 
gestellt. Die Werte des Sättigungsdampfdruckes 
(zweite Spalte), die mit der Temperatur exponenti¬ 
ell zunehmen, sind uns bereits vertraut. Auch ihre 
Änderung mit der Temperatur (dritte Spalte) nimmt 
mit der Temperatur stark zu. Dies beeinflusst auch 
die Koeffizienten 4V(^+A) und e*/{^+A) in ho¬ 
hem Maße. Mit Hilfe dieser Koeffizienten kann man 
nun den Strahlungsanteil und den Ventilations- 
Feuchte-Anteil der potentiellen Verdunstung rasch 
ausrechnen, wenn man Werte für Strahlungsbilanz 
und Bodenwärmestrom bzw. Wärmeübergangszahl 
und relative Luftfeuchtigkeit zu Grunde legt, ln die¬ 
sem Zusammenhang läßt sich auch das Bowen-Ver¬ 
hältnis über einer nassen Oberfläche ermitteln. Mit 
den Gin. (9), (10b) und (11) gilt 

■ffp __ (2*0 ~ ) _ 

A 


Für/L= 1 vereinfacht sich dieser Ausdruck zu 
HJEff = A !Die letzte Spalte von Tabelle 8.8 zeigt 
diese Größe. Unter den hier vorliegenden Voraus¬ 
setzungen ist der turbulente Fluss fühlbarer Wär¬ 
me bei 0°G etwa UA-mal so groß wie der turbu¬ 
lente Fluss latenter Wärme. Dieses Verhältnis fällt 


Tabelle 8.8. Werte von ^l{^+A) und ey{^+A), die als Koeffizienten in der Verdunstungsformel (12) auftreten. Außer¬ 
dem wird das Bowen-Verhältnis Hg/Eg angegeben, das sich bei Wasserdampfsättigung der Luft (also bei/p= 100%) zu 
A/i^ergibt. Die Psychrometerkonstante A = Ay^= (pc)l{Q,621Ly) = 0,646 hPagilt für den Luftdruck von 1000 hPa 
(s. dazu Abschn. 8.4.1) 


A 

in ’C 

et 

in hPa 

(de*/c/T)L 
in hPa K"’ 

f+A 

in hPa K ^ 

^/l^'+A) 

ein^+A) 

in K 

{Hg/Egh,ff=A/^ 

0 

6,11 

0,44 

1,09 

0,41 

5,60 

1,45 

5 

8,72 

0,61 

1,25 

0,48 

6,95 

1,06 

10 

12,27 

0,82 

1,47 

0,56 

8,35 

0,78 

15 

17,04 

1,10 

1,74 

0,63 

9,77 

0,59 

20 

23,37 

1,45 

2,09 

0,69 

11,16 

0,45 

25 

31,67 

1,89 

2,53 

0,74 

12,50 

0,34 

30 

42,43 

2,44 

3,08 

0,79 

13,77 

0,27 
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Bild 8.12. Diagramm zur Ermittlung der potentiellen Verdunstung Eg^ = E^^^ + aus dem Strahlungsanteil £ 5 ,^ und dem 

Ventilations-Feuchte-Anteil Eyp unter Verwendung der in den Spalten 5 und 6 von Tabelle 8.8 errechneten Koeffizienten. 
In das Teildiagramm rechts unten geht man mit der relativen Luftfeuchtigkeit(Ordinate) und der Windstärke 
(Scharparameter) ein. Beachte die unterschiedlichen Werte der Windstärke bei den drei unterschiedlichen Arten der 
Oberflächenbeschaffenheit (d. h. Bodenrauhigkeit). Man kann dann an der oberen Abszisse (diese ist identisch mit der 
unteren Abszisse des Diagramms oben rechts) orp( 1 -/p) ablesen. Zum Beispiel ist bei^ = 40 % und Up = 8 m s“^ über kurzem 
Rasen «^(1 -fj = 14 Wm^^K''. Aus dem Teildiagramm oben rechts ergibt sich mit diesem Wert von «^(1 -f^) und der 
Lufttemperatur (Scharparameter) direkt £yp (im Beispiel bei 15 °C etwa 140 Wm“^). Aus dem Teildiagramm oben links läßt 
sich bei bekanntem (Q„- ß„) und der Lufttemperatur (Scharparameter) direkt E^^^ gewinnen. Beachte, dass der Betrag von 
Qo häufig viel größer als der von ist und dass dann die Kenntnis der Strahlungsbilanz genügt, um Ejjj. abzuschätzen 


mit steigender Temperatur rasch, so dass bei 25 °C 
Hg nur noch 1/3 von Eg ist bzw. £q« 3Hg. Das alles 
ist eine Folge des exponentiell anwachsenden Sät¬ 
tigungsdampfdruckes. 


Wir wollen an einigen Diagrammen veranschauli¬ 
chen, wie die potentielle Verdunstung von den in 
ihre Berechnung eingehenden Variablen Qg, Bg, 
«l(Zo, Ul), Tl und/L abhängt. Wir bedienen uns da- 
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bei Zahlenwertgleichungen, die die Wärmeüber¬ 
gangszahl als Funktion der Windstärke in 2 m Höhe 
für verschiedene Bodenrauhigkeiten beschreiben. 
So gilt z. B. 

■ bei einer 10 cm hohen Wiese 
g:l=6{ul} Wm'^K-', 

■ bei ganz kurzem Rasen 
ai= 3{Wl} Wm“^K”^ und 

■ bei einer Wasseroberfläche 
ai^=2{ujWm~^K~^ 

mit {ulI = Zahlenwert der Windstärke in 2 m Höhe 
über der Oberfläche in m s”\ Diese Gleichungen 
lassen sich im Rahmen der Grenzschicht-Meteo¬ 
rologie für große, horizontal homogene Oberflä¬ 
chen ableiten, was aber hier nicht vertieft wird. Mit 
Hilfe dieser Beziehungen wird in Bild 8.12 im Dia¬ 
gramm unten rechts die Windstärke an Stelle von 
«L als Scharparameter benutzt. 

Hat man mit Hilfe der Diagramme die Antei¬ 
le Bj,,. und Byp und die gesamte potentielle Verduns¬ 
tung £op = £str+^vF uls Flussdichte der latenten 
Wärme des Wasserdampfes ermittelt, kann man 
natürlich auch den Massentransport W^p = E^IL^ 
ausrechnen, wobei die Zahlenwertgleichung 

W = 4 ■ 10”^ {£} = 1,44 • 10”^ 

s h 

= 3,46 ■ 10”^ 

m d 


nützlich ist. Darin bedeutet {£} den Zahlenwert der 
Flussdichte der latenten Wärme des Wasserdamp¬ 
fes in W m“^. Mit der Dichte des Wassers von 1 kg 
= 1 kg/ (0,1 m)^ = 1 kg m“^ mm“^ entspricht eine Mas¬ 
se von 1 kg m“^ einer Höhe des verdunsteten Wassers 
von 1 mm. Damit läßt sich z. B. für £q= 100 Wm”^ 
eine Verdunstung von 3,5 mm d“^ angeben. 

Bei der Verdunstimg fließt ein latenter Wärme¬ 
strom von der Oberfläche in die Atmosphäre. Bei der 
nächtlichen Taubildung (s. auch Abschn. 15.3.2G) 
fließt Wasserdampf aus der Atmosphäre zur Ober¬ 
fläche und kondensiert dort. Es gelten die gleichen 
oben erläuterten Gesetzmäßigkeiten, ln der Ener¬ 
giebilanz der Oberfläche wird der zur Oberfläche 
gerichtete Fluss der latenten Wärme des Wasser¬ 
dampfes Eg durch einen Teil der negativen Strah¬ 
lungsbilanz Qq kompensiert. Der Betrag von Eg kann 
also keinesfalls größer sein als der von Qg, in den 
meisten Fällen beträgt er nur etwa 1/3 von Qg. Will 
man die maximal mögliche Taumenge berechnen, 
geht man von einem sehr großen Wert der negativen 
Strahlungsbilanz (z. B. 100 Wm“^) aus und stellt sich 
vor, dieser würde zur Hälfte durch Eg (die andere Hälf¬ 
te durch Bg und Hg) kompensiert. Nach obiger Zah¬ 
lenwertgleichung ergäbe sich dann in 12 h ein maxi¬ 
maler Tauwert von 1,44 ■ 10”^-50 ■ 12mm=0,86mm. 
ln allen Fällen, in denen Tau zur Begründung einer 
Wasserversorgung von Pflanzen herangezogen wird, 
muss man sich der hier vorliegenden energetischen 
Begrenzung des Taufalls auf etwa 1 mm/Nacht 
bewußt sein. 






Kapitel 9 

Die Strahlung 


9.1 Die Natur der meteorologisch 
wirksamen Strahlung 

In den vorhergehenden Kapiteln haben wir bereits 
wichtige Energietransporte in der Atmosphäre be¬ 
handelt. Der Transport irgendeiner Eigenschaft der 
Luft wie der Enthalpie oder des Wasserdampfes bzw. 
der mit letzterem verbundenen latenten Wärme er¬ 
folgt immer mit der Strömung, also mit dem Wind. 
Beim mittleren Transport unterscheidet man zwi¬ 
schen dem konvektiven imd dem turbulenten Trans¬ 
port (s. Abschn. 6.4). Ersterer erfolgt mit der mitt¬ 
leren Windgeschwindigkeit. Von letzterem haben 
wir die Vorstellung, dass er sich über den Austausch 
einer Vielzahl von Turbulenz-Elementen oder Wir¬ 
beln (eddies) vollzieht. Diese sind von sehr verschie¬ 
dener Größe, in der Atmosphärischen Grenzschicht 
typisch zwischen 1 mm und 1000 m. Wir können 
ihnen - wie wir es gerade getan haben - eine cha¬ 
rakteristische Länge L zuordnen und über ihre cha¬ 
rakteristische Geschwindigkeit U, mit der sie sich 
über einen Beobachter oder ein Messgerät hinweg 
bewegen, auch eine charakteristische Zeit T, also 
auch eine Wellenzahl L~^ und eine Frequenz r”\ 
Der gesamte turbulente Energietransport wird 
von allen Wirbeln gemeinsam getragen. Es ist dabei 
interessant zu fragen, wieviel Energie von den klei¬ 
nen und wieviel von den großen Paketen, oder fei¬ 
ner aufgegliedert, wieviel von jeder Größengruppe 
der Wirbel transportiert wird. Dies ist also der Ver¬ 
such, ein Spektrum des turbulenten Transportes zu 
zeichnen. Eine Prinzip-Skizze zeigt Bild 9.1. Die 
Abszisse stellt die charakteristische Länge L dar. Das 
ist z. B. der Durchmesser der Turbulenz-Elemente; 
im Vorgriff auf das, was kommt, sprechen wir auch 
von Wellenlänge. Die Ordinate zeigt den vertikalen 
turbulenten Transport pro Wellenlängeneinheit; 
diesen Bezug auf die die spektrale Gliederung be¬ 
stimmende Größe bezeichnen wir als spektrale 
Dichte, so dass die Ordinate die spektrale Dichte des 


vertikalen turbulenten Transportes mit der Einheit 
W/(m^m) darstellt, wenn dieser eine Energiefluss- 
dichte ist. Wir erkennen an der Skizze auch, dass in 
Bodennähe die Größe der die Hauptenergie tragen¬ 
den Wirbel mit der Höhe zunimmt. Die Gesamt¬ 
flussdichte (Wm“^) ergibt sich als Integral über alle 
Wellenlängen dieser Spektren. 



0 1 10 100 1000 
/. in m 


Bild 9.1. Skizzierte Spektren des vertikalen turbulenten 
Transportes fühlbarer Wärme. Die Abszisse stellt die Grö¬ 
ße (z. B. Durchmesser L) der Turbulenz-Elemente dar, die 
Ordinate die transportierte Energieflussdichte pro Größen¬ 
einheit L. In diesem Beispiel tragen in einer Höhe von 10 m 
Elemente von der Größe L = 10 m den größten Anteil des 
Gesamttransportes; in einer Höhe von 100 m hat sich dies 
Maximum zu größeren Turbulenzelementen verschoben 
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Bei den nun zu behandelnden Strahlungsfluss¬ 
dichten ist der physikalische Transportprozess ein 
anderer: es handelt sich um elektromagnetische 
Wellen, die sich im Raum ausbreiten. Der Transport 
setzt sich so ebenfalls aus Anteilen verschiedener 
Wellenlängen (bzw. Frequenzen oder Wellenzahlen) 
zusammen, und wir beschreiben ihn ebenfalls mit 
Hilfe von Spektren mit spektraler Dichte als Ordi¬ 
nate und Wellenlänge Ä oder Wellenzahl A“' oder 
Frequenz v als Abszisse. Die spektralen Verteilun¬ 
gen der dabei auftretenden Größen sind jedoch 
nicht immer kontinuierlich, wie es bei den Turbu¬ 
lenzspektren der Fall ist; es treten auch diskrete 
Spektren auf (Banden- und Linien-Spektren). 
Schließlich ergibt sich der Gesamttransport, z. B. die 
gesamte Energieflussdichte, als Integral über das 
gesamte Spektrum, d. h. über alle Wellenlängen 
(bzw. Frequenzen oder Wellenzahlen). 

Die Strahlungsspektren weisen eine wichtige, 
ihre Handhabung wesentlich erleichternde Eigen¬ 
schaft auf: ihre verschiedenen Anteile, also Strah¬ 
lung verschiedener Wellenlänge, beeinflussen sich 
nicht gegenseitig. Bei den Turbulenzspektren gibt 
es dagegen eine ganz erhebliche gegenseitige Be¬ 
einflussung der Wirbel verschiedener Größe; wir 
sprechen da von Skalen-Wechselwirkung {scale 

Tabelle 9.1. Einteilung des elektromagnetischen Spektrums 


interaction); dies macht die Behandlung von tur¬ 
bulenten Strömungen so schwierig. 

Ein weiterer Unterschied ist der, dass das Medi¬ 
um, durch das sich die Strahlung fortpflanzt, nicht 
als der eigentliche Transportträger (wie beim tur¬ 
bulenten Transport) wirkt, sondern die Strahlung 
nur modifiziert, was durch Absorption, Streuung 
und Reflexion geschieht. 

Damit ist die Natur der Strahlungsvorgänge an¬ 
gedeutet. Der Vergleich mit den turbulenten Trans¬ 
portvorgängen mag hilfreich sein, da von diesen ja 
bisher schon sehr oft die Rede war. 

Als nächstes betrachten wir das gesamte Spek¬ 
trum der elektromagnetischen Wellen (s. Tabelle 9.1) 
und den Anteil davon, der uns in der Meteorologie 
interessiert. Die y-Strahlung liegt bei Wellenlängen 
kleiner als 10“^° m = 10'^ pm. Zu längeren Wellenlän¬ 
gen hin folgen die Röntgen-Strahlen, die ultraviolet¬ 
te (UV) Strahlung, das sichtbare Licht, die infrarote 
(IR) Strahlung, die Mikrowellen und die Radiowel¬ 
len. Die Wellenlängen Ä lassen sich mit Hilfe der 
Lichtgeschwindigkeit c = 2,9979 ■ 10* m s~^ und der 
Beziehung Äv= c in die Frequenzen vumrechnen. 

Von diesen in Tabelle 9.1 angegebenen 14 Grö¬ 
ßenordnungen (14 Zehnerpotenzen von 10“^ pmbis 
10 km = 10'° pm), die das elektromagnetische Spek- 


Bezeichnung 


Wellenlänge 



Frequenz 



y-Strahlung 



< 

10^^ 

|jm 

> 

3- 10'" 

Hz 

Röntgen-Strahlung 


10^= 

- 

10^' 

|jm 

3-10''^ 

3-10'" 

Hz 

UV-Strahlung 

C 

0,1 

- 

0,280 

|jm 





B 

0,280 

- 

0,315 

|jm 





A 

0,315 

- 

0,400 

|jm 




Sichtbares Licht 

violett 

0,400 

- 

0,436 

|jm 





blau 

0,436 

- 

0,495 

|jm 





grün 

0,495 

- 

0,566 

|jm 





gelb 

0,566 

- 

0,589 

|jm 





orange 

0,589 

- 

0,627 

|jm 





rot 

0,627 

- 

0,760 

|jm 




Infrarot-Strahlung 


0,760 

- 

1 000 

|jm 

3,85 -10''' - 

3-10" 

Hz 

Mikrowellen 


0,1 

- 

100 

cm 

300 

0,3 

GHz 

Radiowellen 

UKW 

1 

- 

10 

m 

300 

30 

MHz 


KW 

10 

- 

100 

m 

30 

3 

MHz 


MW 

100 

- 

1 000 

m 

3 

0,3 

MHz 


LW 

1 

- 

10 

km 

300 

30 

kHz 
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trum umfaßt, sind für die Vorgänge in der Atmo¬ 
sphäre nur die drei Größenordnungen von 0,2 bis 
100 pm von Interesse. Dabei sei allerdings bemerkt, 
dass für die Physik und Chemie der Hochatmosphä¬ 
re auch noch kürzere, energiereichere Wellen von 
Bedeutung sind und dass der Mikrowellenbereich 
in der Erfassung atmosphärischer Parameter durch 
Fernerkundungsmethoden (zusätzlich zu dem ge¬ 
samten IR-Bereich) eine Rolle spielt. In die drei Grö¬ 
ßenordnungen fällt zentral der Bereich des sicht¬ 
baren Lichtes. Alle Bereiche sind energetisch unge¬ 
heuer wichtig. Die UV-Strahlung spielt (neben der 
sichtbaren und infraroten) eine große Rolle in den 
stratosphärischen Prozessen und besitzt eine 
Schlüsselfunktion für die Bewohnbarkeit der Erde. 

Die Enge des meteorologisch interessierenden 
Bereichs ergibt sich aus der Natur der in der At¬ 
mosphäre wirksamen Strahler. Diese sind: 

1. Die Sonnenoberfläche. Sie sendet Strahlung mit 
einem kontinuierlichen Spektrum aus, das in 
etwa der Planckschen Kurve (s. u.) bei T = 6 000 K 
entspricht (s. Bild 9.4). Die Abweichungen be¬ 
treffen V. a. die Fraunhoferschen Linien, die von 
der Absorption in der Chromosphäre (d. i. die 
Sonnenatmosphäre) herrühren. Als Integral über 
das Spektrum der Kurve 2 von Bild 9.4 ergibt 
sich grob abgeschätzt eine Strahlungsflussdich¬ 
te am Rand der Erdatmosphäre von 1350 Wm“^. 
Man sieht, dass diese Strahlung im Wesentlichen 
zwischen 0,2 und (nach rechts extrapoliert) 5 pm 
liegt. 

2. Die Erdoberfläche und generell alle Oberflä¬ 
chen auf der Erde. Sie senden ein kontinuierli¬ 
ches Spektrum aus, das in etwa der Planckschen 
Kurve bei der Oberflächentemperatur in der 
Größenordnung von 300 K entspricht. 

3. Die atmosphärischen Gase. Hier haben wir es 
mit Molekülspektren zu tun und wegen der 
mannigfaltigen Wechselwirkungen innerhalb 
der Moleküle mit Bandenspektren, die aus vie¬ 
len Linien bestehen, wobei jede Linie durch 
Dopplereffekte und Kollisionen eine gewisse Li¬ 
nienbreite aufweist. Die einzelnen Bandenspek¬ 
tren entstehen durch die Änderung der energe¬ 
tischen Zustände im Molekül. Wir unterschei¬ 
den dabei 

- die Änderung der Rotationsenergie; sie be¬ 
dingt das Rotationsspektrum im fernen In¬ 


frarot (IR) bei Wellenlängen Ä zwischen 
20 pm und 1 cm; 

- die energiereichere Änderung der Schwin¬ 
gungsenergie, überlagert von den Änderun¬ 
gen der Rotationsenergie; sie bedingt das 
Rotations-Schwingungs-Spektrum bzw. die 
Rotations-Schwingungs-Banden im nahen 
IR (für HjO bei Ä< 16,7 pm); 

- die no ch energiestärkere Änderung der Elek¬ 
tronenzustände in den Atomen, überlagert 
von den Änderungen der Rotations- und 
Schwingungsenergie; sie bedingt die Atom- 
Schwingungs-Rotations-Spektren im sicht¬ 
baren Spektralbereich. 

Die wichtigsten Strahler sind dabei die dreiato¬ 
migen Gase H 2 O, GOj und O 3 . Dagegen sind N 2 
und Oj relativ unbedeutend wegen ihres Mole- 
külaufbaus. 

4. Innerhalb der Atmosphäre strahlen auch noch 
Wolken und Aerosolteilchen mit kontinuier¬ 
lichen Spektren entsprechend ihrer Tempera¬ 
tur. 

Die unter (2), (3) und (4) genannten Strahler 
besitzen eine Temperatur in der Größenordnung 
von 300 K; die von ihnen ausgesandte Strahlung 
liegt im Wesentlichen zwischen 4 und 100 pm. 


9.2 Die Strahlungsgesetze 

9.2.1 Nomenklatur von Strahlungsgrößen 

Zunächst wollen wir eine Reihe von Begriffen erläu¬ 
tern, die im Folgenden immer wieder benutzt wer¬ 
den. Als „Energie“ (= Strahlungsenergie = radiant 
energy; Einheit: J) ist hier durch Strahlung (elek¬ 
tromagnetische Wellen) transportierte und z. B. an 
einer Oberfläche ankommende oder von ihr weg¬ 
gehende Energie gemeint. 

■ Strahlungsfluss {radiant flux) = Energie/Zeit; 
Einheit: J s”* = W. 

■ Strahlungsflussdichte {radiantflux density) = En- 
ergie/(Fläche • Zeit); Einheit: J m“^s~^= Wm“^. 
Mit „Dichte“ ist hier der Bezug auf die Flächen¬ 
einheit gemeint. Bei ausgesandter Strahlung 
spricht man von speziflscher Ausstrahlung {radi¬ 
ant exitance), bei einfallender bzw. auftreffen¬ 
der von Bestrahlungsstärke {irradiance). 
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■ Strahldichte = Radianz (radiance) = Rnergiel 
(Fläche ■ Zeit ■ Raumwinkel); Einheit: W m”^ 

Das Wort „Dichte“ drückt hier den Bezug auf 
die Raumwinkeleinheit aus. Der gesamte Raum¬ 
winkel einer Kugel ist (47t sr), der eines Halb¬ 
raumes (27t sr). 

■ Spektrale Dichte einer Größe = Größe/(Einheit 
von Wellenlänge oder Wellenzahl oder Fre¬ 
quenz). Das Wort „Dichte“ drückt hier den Be¬ 
zug auf die gewählte spektrale Einheit aus. 

Beispiele mit Bezug auf die Wellenlänge: 

- Spektrale Dichte einer Strahlungsflussdich¬ 
te; Einheit: W m“^ 

- Spektrale Dichte einer Strahldichte; Einheit: 
Wm“^ sr“^ 


9.2.2 Das Plancksche Strahlungsgesetz 

(Max Planck, 1900) 

Ein schwarzer Körper ist so definiert, dass er Strah¬ 
lung jeder Wellenlänge vollkommen absorbiert; 
dies beinhaltet auch (siehe Abschn. 9.2.5), dass kein 
Körper bei gegebenen Werten von T und Ä eine stär¬ 
kere Emission aufweisen kann als eben der schwar¬ 
ze Körper. Die Emission wird in diesem Grenzfall 
des schwarzen Körpers durch das Plancksche Strah¬ 
lungsgesetz beschrieben: 

^ dÄ f hc 

mit 

■ Ä = Wellenlänge, 

■ T = Temperatur, 

■ h = Plancksches Wirkungsquantum 

= 6,62612-10“^^ Js 

■ c = Lichtgeschwindigkeit = 2,99792 • 10* m s”^ 

■ k = Boltzmann-Konstante = 1,38065 • 10“^* J K”^ 

Dieses Gesetz wurde von Max Planck im Jahre 
1900 abgeleitet, als er erkannte, dass es ein Wir¬ 
kungsquantum von endlicher Größe gibt, so dass 
bei der Strahlungsemission und -absorption Ener¬ 
gie nur gequantelt abgegeben bzw. aufgenommen 
werden kann. 

Das durch die Gleichung definierte ist die 
Energie 


■ unpolarisierter Strahlung, die 

■ ein schwarzer Körper 

■ pro Zeit-, Flächen-, Raumwinkel- und Wellen- 
längen-Einheit 

■ in Normalenrichtung 

ausstrahlt. Bei linearer Polarisation ergibt sich da¬ 
von nur die Hälfte. 

Die in den ganzen Halbraum abgestrahlte Ener¬ 
gie ergibt sich, wenn man das obige Gesetz mit n 
multipliziert; das wird weiter unten durch Integra¬ 
tion von B■^ über den Halbraum abgeleitet. 

Ein Gesetz für B^{v= Frequenz) statt B^ erhält 
man mit 

^ c dÄ _ c _ X' 

V dv c 

und 

dv dÄdv c 

wobei dA/d vnegativ ist (die Wellenlänge wird klei¬ 
ner mit zunehmender Frequenz). Es gilt nun: 


dB{v,T) 

2 hc^ 

1 

dv 

X 

exp 

"“l-i 

^kÄTJ 

2 h u' 

1 


exp 

[kT) 



Beachte bei diesen beiden Formulierungen für 
ß^undß,; 

■ hvist die Energie eines Strahlenquants; 

■ kr/2 ist die mittlere Energie pro Molekül und 
Freiheitsgrad (s. auch Abschn. 7.3); 

■ macht man sich die Einheiten der Größen B, B^ 
und Erklär, so sieht man, dass 

- [ß] =Jm“^s“^sr“\ 

- [ßj = Jm“^s“^sr“^m“\ 

- [ßj = Jm“^s“^sr“^Hz“', 

also dass ß eine Strahldichte ist und dass es sich 
bei ß^ und ß„ um unterschiedliche spektrale 
Dichten dieser Strahldichte handelt. Diese drei 
Größen lassen sich also präziser bezeichnen 
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als - wie es oft geschieht - durch die unscharfe 
Bezeichnung „Intensität“; 

■ wenn wir B^= dB/d v als Anteil der Strahldichte 
pro Frequenzeinheit auffassen, können wir auf 
das Minuszeichen verzichten; 

Der Leser möge hier auch die Winkeleinheiten 
beachten: 

Die Einheit des ebenen Winkels (s>ist Radiant mit 

1 rad = (der gesamte ebene Winkel des Kreises 
von 360°)/27 i 
= ^gesamt/2^ = 57,2958° 

Mit dem Kreisumfang s = 2nr(r= Kreisradius) gilt 
auch 

5 = («^gesamt/1 i'ad)r mit ^Og,3^„,t=27trad= 360° 

Der Teilumfang As bei einem Winkel von 1 rad ist 
As= (1 rad/1 rad)r= r. 

1 rad ist also der ebene Winkel,bei dem der Teilum¬ 
fang des Kreises gleich dem Radius ist. 


Die Einheit des Raumwinkels f3ist Steradiant mit 

1 sr = (der gesamte Raumwinkel der Kugel)/47i: 

= ,/47i 

gesamt' 

Mit der Kugeloberfläche F=4nr^ (r = Kugelradi¬ 
us) gilt auch 

^'=('ßgesamt/l sr)r" mit f2g^,^^t=47isr 

Die Teiloberfläche AF bei einem Raumwinkel von 
1 sr ist AE= (1 sr/1 sr)r^= r^. 

1 sr ist also der Raumwinkel, bei dem die Teilober¬ 
fläche der Kugel gleich dem Quadrat des Radius ist. 

Die Aussage des Planckschen Strahlungsgesetzes 
soll nun veranschaulicht werden. Dazu rechnen wir 
als Funktion von Ä und von T aus und erhalten 
die Bilder 9.2 und 9.3. Das erste besitzt einen dop- 
pelt-logarithmischen Maßstab, der sich wegen des 
enormen Werteumfanges anbietet. Abszisse und 
Ordinate von Bild 9.3 sind dagegen beide linear. Der 
doppelt-lineare Maßstab läßt einen steilen Anstieg 


Bild 9.2. 

Spektrale Radianz eines 
schwarzen Körpers in 
Abhängigkeit von der Wel¬ 
lenlänge Ä (Abszisse) und 
von der Temperatur (Schar¬ 
parameter) in doppelt-log- 
arithmischem Maßstab bei 
unpolarisierter Strahlung. 
Für große X nähern sich 
die Kurven einer Geraden 
mit der Steigung -4 (leite 
dies ab!). Die gestrichelte 
Gerade mit der Steigung -5 
verbindet die Maxima der 
Planckschen Kurven 
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Bild 9.3. 3,5 

Wie Bild 9.2, jedoch in 
doppelt-linearem Maßstab. 

Man erkennt die typischen 
„Planckschen Kurven“ mit 
dem steilen Anstieg zu ei¬ 
nem Maximum und dem 
dann folgenden sanfteren ^ 5 

Abfall zu größeren Wellen¬ 
längen hin 

£ 

7 ^ 2,0 

I/I 

£ 

5 

.£ 1,5 
of 

1,0 


0,5 


0,0 


0 12 3 4 

Wellenlänge X in pm 


2000 


1 500 

£ 

3. 

1000 

s 

500 


0 

0,2 0,4 0,6 0,8 1,0 1,2 1,4 

pm 




Bild 9.4. Spektrale Flussdichte der direkten Sonnenstrahlung auf eine senkrecht zur Strahlrichtung stehende Empfängerflä¬ 
che in Abhängigkeit von der Wellenlänge. Kurve 1: mit n multiplizierte und entsprechend dem Verhältnis ßs^onne^'s^-E “ 200 

(Ksonne “ mittlerer Radius der Sonne, ^ = mittlerer Abstand Sonne-Erde, Näheres s. Abschn. 9.3.B) reduzierte Plancksche 
Kurve bei 6000 K. Kurve 2: extraterrestrisches Sonnenspektrum. Kurve 3: Sonnenspektrum nach Ozon-Absorption, also 
unterhalb der Ozonschicht. Kurve 4: Sonnenspektrum nach weiterer Schwächung durch Streuung an Stickstoff- und Sau¬ 
erstoff-Molekülen. Kurve 5: Sonnenspektrum nach weiterer Schwächung durch die Streuung an Dunstpartikeln. Kurve 6 
(gestrichelt): Sonnenspektrum nach weiterer Schwächung durch die Absorption in den Wasserdampfbanden. Kurve 7 (dick): 
Sonnenspektrum nach weiterer Schwächung durch die Dunst-Absorption. Dies ist eine schematisierte Darstellung, die 
mittlere Atmosphären-Verhältnisse zugrunde legt. Nach Quenzel (1970) 
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der Werte und einen sanfteren (mit Ä~*) Abfall 
zu größeren A erkennen. Die Kurven für verschie¬ 
dene Temperaturen verlaufen so, dass diejenigen für 
die niedrigeren Werte von T stets insgesamt unter 
denen für die höheren Werte liegen. Die Planck- 
schen Kurven für verschiedene Temperaturen 
schneiden sich also nicht. Außerdem verschieben 
sich die Maxima mit fallender Temperatur zu grö¬ 
ßeren Wellenlängen. 

Bild 9.4 zeigt die Plancksche Kurve für 6 000 K 
{Kurve 1), wie man sie extraterrestrisch empfan¬ 
gen würde, wenn die Sonne ein schwarzer Strahler 
von 6 000 K wäre, und darunter {Kurve 2) das Spek¬ 
trum der Sonnenstrahlung, wie man es extrater¬ 
restrisch beobachtet. Die Kurven 3 bis 6 stellen eine 
weitere Verminderung dieser Strahlung durch at¬ 
mosphärische Absorptions- und Streuprozesse dar 
(Näheres s. Legende). 


gilt dann 

^ ^ xexp(x) 
exp(x) -1 

mit der Lösung x = 4,9651. 
Da 


'^max 


hc 




.gilt 




hc 


6,62612 • 10^^^ • 2,99792 ■ 10* JsmK 


1,38065 IO”" -4,9651 


sj 


= 2,8978 • 10”^ mK 


also: 


9.2.3 Das Wiensche Verschiebungsgesetz 

(Wilhelm Wien, 1893) 


^maxl"=2 898 pmK 


Das Plancksche Strahlungsgesetz erlaubt es, die 
Schwarzkörperstrahlung in Abhängigkeit von den 
beiden Variablen Ä (bzw. v) und T zu berechnen. 
Bild 9.2 zeigt das Ergebnis in einem doppelt loga- 
rithmischen Diagramm, Bild 9.3 mit linearen Koor¬ 
dinaten. ln beiden Fällen erkennt man, dass die Maxi¬ 
ma der spektralen Verteilimgen sich mit niedrigeren 
Temperaturen zu größeren Wellenlängen verschieben. 
Diese Temperaturabhängigkeit der Lage des Maxi¬ 
mums wird durch das Wiensche Verschiebungsge¬ 
setz beschrieben. Wir können dies hier aus dem 
Planckschen Gesetz ableiten, indem wir mit Hilfe von 
dBJdÄ=0 die Lage des Extremwertes bestimmen: 


Mit dBJdv= 0 ergibt sich aus der v-Form des 
Planckschen Gesetzes 


.hv^ 




hv 


V 

3 r 


3 

V 


«pl^l-1 


«pl^l-1 




■ exp 


• exp 

^hv 


(if) 


1 ^ 

vkT) kr 



Mit 


-10 


hc' 


- 2 - 

5 

ä' 


A® 

1 ^ 

A' 

r 


exp 


V 


hc 

kAT 

hc 


-1 


kAT 




hc 

kAT 


hc 

kA'r 


= 0 


exp 


hc 

kAT 




-1 


■ exp 


hc ^ hc 


kAT) kA'T 


Mit 


hv 

^'~kT 

gilt dann 

^ ^ 7exp(j) 
exp( 7 )-l 

mit der Lösung j = 2,8214. 
Da 


hc 

X - 

kAT 


V = 


_. kTj^ 
h 
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ist 


A Integration über den Halbraum 


^max _ max 

r ” h 

_ 1,38065 ■ ■ 2,8214 1 

6,62612-10”^^ Ks 

Ry 

= 5,8788 • 10^“ — 

K 


also: 

^ = 5,8788 • 10^° — 

T K 

Rechnet man das mit der Bedingung dB^ldv= 0 
abgeleitete Ergebnis mit Hilfe von Ä=c/v um, so 
ergibt sich daraus als der Kurve 

5 100 (rm K, was sich von dem aus der Kurve er- 
rechneten Gesetz deutlich unterscheidet. Wir sehen 
daraus, dass die Lage des Maximums der Schwarz¬ 
körperstrahlung von der Wahl der Abszisse ab¬ 
hängt, weil die in der Ordinate dargestellte Größe 
den Bezug auf die Abszisseneinheit enthält. Mit 
= 2 898 pm K in der /l-Form des Planck- 
schen Gesetzes ergibt sich bei der effektiven Strah¬ 
lungstemperatur der Sonne von 5 776 K (s. Ab- 
schn. 9.3B) 0,502 pm,also das Maximum der 

Sonnenstrahlung am unteren Ende des grünen 
Spektralbereiches (s. Tabelle 9.1). Die v-Form des 
Planckschen Gesetzes bei derselben Temperatur 
von T = 5 776 K und = 5 100 pm K (s. o.) 

führt zu /iniax= 0,883 pm, also zu einem Maximum 
der Sonnenstrahlung im Infraroten. 


9.2.4 Das Gesetz von Stefan-Boltzmann 

(Josef Stefan, 1879; Ludwig Boltzmann, 1884) 

Für viele Zwecke interessiert uns weder die Ab¬ 
hängigkeit der Schwarzkörperstrahlung von der 
Wellenlänge noch die vom Raumwinkel. Wir be¬ 
nötigen sehr häufig einfach die gesamte Strah¬ 
lungsflussdichte (Einheit: Wm“^), also die gesamte 
Energie, die ein schwarzer Körper (z. B. der nackte 
Erdboden) pro Zeit- und pro Flächen-Einheit aus¬ 
strahlt. Wir finden sie, indem wir das Planck- 
sche Strahlungsgesetz zweimal integrieren, und 
zwar über den Halbraum und über alle Wellen¬ 
längen. 


Wir bezeichnen mit R (dies steht für Radianz) eine 
von der in Bild 9.5 dargestellten Fläche in positive 
Normalenrichtung ausgehende Strahldichte. Diese 
Richtung ist durch den Zenitwinkel i9 = 0 gekenn¬ 
zeichnet. ln eine andere Richtung (i90) strahlt die 
Fläche mit R ■ cos .9 (die ausstrahlende Fläche er¬ 
scheint um cos i9 verkleinert; die so kleinere wirk¬ 
same Fläche sendet aber das gleiche R aus; damit 
liegt Isotropie vor, d. h. gleiches R in alle Richtun¬ 
gen; dies ist hier vorausgesetzt; es ist nicht unbe¬ 
dingt bei allen Stoffen erfüllt), ln einen Gesamtöff¬ 
nungswinkel der dadurch gegeben ist, dass man 
mit .9 q einen Kreis um die Normalenrichtung be¬ 
schreibt, strahlt die Fläche 


271 

Jr cos di2 = R J Jsin?7cos?7 dr? d(^ 

n 0 0 


= 2nR 


-sin^ 

_2 


TtRsin^ 


Dabei gilt für den Raumwinkel entsprechend 
Bild 9.5 


Aü - ^ p A\j/r Ad 

r r 

= sind Aipr Ad = sind AdAy/ 


Suchen wir die Strahlung, die in den gesamten Halb¬ 
raum emittiert wird, dann gilt = nl2 und sin = 1 
und so 


JRcosz? di2 = 7iR 

Halbraum 



Bild 9.5. Zur Ableitung des Stefan-Boltzmann-Gesetzes 
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B Integration von n über alle X 


Diese Integration ergibt 
nB - TT = J- 


f27ihc^ 


1 

J X^ 


rhc^ 1 

0 

exp 

[kXTJ 


dX 


Mit 


hc 

X := - 

kXT 

und 


reich zwischen 4 und 100 ^rm strahlt und aus dem 
Wienschen Verschiebungsgesetz, dass das Maxi¬ 
mum dieser Strahlung bei einer Wellenlänge von 
10 (rm liegt (bei einer Darstellung von über einer 
/i-Abszisse). Die dabei in den Halbraum emittierte 
Gesamtenergie können wir nun leicht berechnen: 
Bei r= 273,15 K = 0,00 °C ist dies ar^=316Wm-l 
Wir werden diesen Wert bald in Beziehung setzen 
zu der Energieflussdichte, die wir von der Sonne er¬ 
halten, und sehen, wie bedeutend diese Infrarot¬ 
strahlung ist. 


9.2.5 Das Kirchhoffsche Gesetz 

(Gustav Kirchhoff, 1859) 


dx _ hc _ X _ kx^T 
dX kTX^ X hc 

ist 

„ 27rk'‘r^ 7 , 27tk^r'‘ n“* „4 

h^c^ Jexp(x)-1 h^c^ 15 

Die Integration einer Strahldichte über den 
Halbraum hat ergeben, dass man diese Strahldich¬ 
te mit dem Faktor tt multiplizieren muss, wenn man 
die Strahlung in den Halbraum sucht. Integriert 
man dann nB■^ über alle Wellenlängen, dann bleibt 
als Strahlungsflussdichte in den Halbraum 

nB = aT* 

Dies ist das Gesetz von Stefan-Boltzmann. Es be¬ 
sagt, dass die Gesamtstrahlung eines schwarzen 
Körpers in den Halbraum nur von der Temperatur 
abhängt und zwar von deren vierter Potenz. Die auf¬ 
tretende Konstante (Stefan-Boltzmann-Konstante) 
können wir zu a = 5,670280 ■ 10“® Wm”^K“'' aus¬ 
rechnen. Übrigens kann man sich diese in der Me¬ 
teorologie häuflg zu benutzende Konstante abge¬ 
kürzt leicht merken als a = 5,67 • 10“® Wm“^ K“^, also 
aus der Aufeinanderfolge der Zahlen 5,6,7 und 8. 

Es muss hier bemerkt werden, dass fast alle in 
der Natur vorkommenden Oberflächen nahezu 
schwarz strahlen, auch der im Sichtbaren weiß aus¬ 
sehende Schnee! Wir wissen aus dem Planckschen 
Strahlungsgesetz (s. Bild 9.2), dass ein schwarzer 
Körper, der die Temperatur von 300 K besitzt, 
nahezu ausschließlich im infraroten Spektralbe¬ 


Nun befassen wir uns mit Körpern, die nicht schwarz 
sind, die also die einfallende Strahlung nicht für alle 
Wellenlängen X vollkommen absorbieren. Für sol¬ 
che Körper definieren wir ein Absorptionsvermö¬ 
gen e{X)<\, das den Bruchteil der einfallenden 
Strahlung beschreibt, der von einem Körper absor¬ 
biert wird. 

Das Kirchhoffsche Gesetz klärt nun, wie dieses 
Absorptionsvermögen mit der Emission des Kör¬ 
pers zusammenhängt. Es besagt: Für eine gegebe¬ 
ne Wellenlänge und eine gegebene Temperatur steht 
die Emission eines Körpers in einem ganz bestimm¬ 
ten Verhältnis zu seinem Absorptionsvermögen, 
wobei dieses Verhältnis unabhängig vom Material 
des Körpers und gleich der Schwarzkörperemission 
ist. Bezeichnen wir mit EJ^X, T) die Emission, dann 
gilt 


E^(Ä,T) 

e{X) 


B;^(X,T) 


Dieses Gesetz gilt für feste Körper, Flüssigkei¬ 
ten und Gase (für letztere streng genommen nur 
im „lokalen thermodynamischen Gleichgewicht“, 
eine Bedingung, die in der Troposphäre und der 
unteren Stratosphäre erfüllt ist; Näheres s. Bücher 
über atmosphärische Strahlung). Es besagt ganz 
einfach, dass diese in jedem Wellenlängen- bzw. 
Frequenzintervall, in dem sie absorbieren, auch 
emittieren; dies geschieht gemäß dem oben be¬ 
schriebenen Verhältnis. Damit können wir nicht 
nur die Emission des schwarzen Körpers mit Hilfe 
der durch das Plancksche Strahlungsgesetz defi¬ 
nierten spektralen Dichte B■^{X, T), sondern auch 
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die eines beliebigen Körpers berechnen. Natürlich 
gilt obige Relation auch für die Strahlung in den 
Halbraum, wenn man bei £(Ä) die Abhängigkeit 
vom Einfallswinkel vernachlässigen kann, und so¬ 
mit: 

E^U,T)= 42 )-ß^(A,r) 
kEj^(ä, T) = £(Ä) ■ nBj^Ä, T) 


In dieser Schreibweise erscheint nun £{Ä) als ein 
Emissionsvermögen, und wir können sagen: Die 
Emission eines beliebigen Körpers ist gleich der ei¬ 
nes schwarzen Körpers (als Funktion von Aund T) 
multipliziert mit dem Emissionsvermögen (= Ab¬ 
sorptionsvermögen), das von Ä und auch vom Ma¬ 
terial der Oberfläche abhängt. Merke: nicht £'(A), 
sondern das Verhältnis EJ,Ä, T)/£{Ä) ist vom Mate¬ 
rial des Körpers unabhängig! 



Bild 9.6. Absorptionsspektren verschiedener atmosphärischer Gase. In der Ordinate ist der Anteil der von der Gesamt¬ 
atmosphäre bei senkrechtem Einfall absorbierten direkten Sonnenstrahlung angegeben. Die letzte Zeile zeigt die Gesamt¬ 
wirkung aller Gase. Aus Valley (1965) 
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Beispiele: 

a Eine Chromplatte besitzt bei der Wellenlänge 
von 0,5 pm ein Absorptionsvermögen von 50 %, 
also £{0,5 pm) = 0,50, ferner ^(10 pm) = 0,10. 
Die Platte strahlt dann aufgrund ihrer Tempe¬ 
ratur (die z. B. 283 K betragen möge) das, was 
man aus dem Planckschen Gesetz für dieses T 
und die entsprechende Wellenlänge ausrechnet 
(das ist bei 0,5 pm sehr wenig, aber bei 10 pm 
erreicht ja die Plancksche Kurve für T = 283 K 
etwa ihr Maximum), multipliziert mit 0,50 (bei 
0,5 pm) bzw. 0,10 (bei 10 pm). 
b Vor eine Bogenlampe setzt man einen Bunsen¬ 
brenner, über dem Natrium verbrennt. Das Licht, 
das durch einen Spalt vor der Bogenlampe kommt, 
geht durch den Na-Dampf Im dahinter aufge¬ 
nommenen Spektrum fehlt nun die Na-Linie. 
Das Natrium hat nämlich £{Ä) ■ B/Ä, 
absorbiert und £(Ä) ■ B/Ä, emittiert. 

Da « I’Bogeniampe ist, wird viel mehr ab¬ 

sorbiert als emittiert; im durchgehenden Spek¬ 
trum sieht man deshalb die Na-Linie im Ver¬ 
gleich zu den ungeschwächt durchgelassenen 
Linien nicht. Diesen Effekt, bei dem man eine 
Spektrallinie, die emittiert wird, so nicht sieht, 
nennt man Selbstumkehr der Spektrallinien. 
Genauso wie der Natrium-Dampf verhalten sich 
atmosphärische Gase. 

Wieder sollen einige Bilder der Veranschauli¬ 
chung dienen. In einigen Tabellen werden hilfrei¬ 
che Daten angegeben. Bei der Betrachtung sollte 
sich der Leser klar machen, dass bei einer nicht 
durchlässigen Oberfläche der Teil der einfallenden 
Strahlung, der nicht absorbiert wird, reflektiert 
wird, so dass sich Absorptionsvermögen und Re¬ 
flexionsvermögen zu 1 ergänzen. Im Palle eines 
durchlässigen Körpers ist die Summe aus Absorp¬ 
tionsvermögen, Reflexionsvermögen und Durch¬ 
lässigkeit 1 . 

Bild 9.6 zeigt Absorptionsspektren der wichtig¬ 
sten Strahler unter den atmosphärischen Gasen für 
langwellige Strahlung auf einem vertikalen Weg 
durch die gesamte Atmosphäre. Die Gesamtwirkung 
aller Gase ist in der untersten Zeile zusammenge¬ 
faßt. Pür die hier gezeigten Wellenlängen von 1 bis 
15 pm erkennt man, dass es nahezu absorptions¬ 
freie Bereiche gibt, so das Lenster zwischen 8 und 


12 pm, das nur durch die Oj-Bande unterbrochen 
wird. Dieses „Strahlungsfenster“ ermöglicht es, in 
den entsprechenden infraroten Satellitenkanälen 
(von 8 bis 12 pm) die Erdoberfläche zu beobach¬ 
ten. Auch kann in diesem Lenster die Ausstrahlung 
der Erdoberfläche ungehindert durch die Atmo¬ 
sphäre (außer, wenn Wolken oder viel Staub vor¬ 
handen sind) in den Weltraum gelangen. 

Bild 9.7 zeigt Emissionsspektren terrestrischer 
Strahlung, die vom Satelliten aus beobachtet wur¬ 
den, das obere über einem kalten polaren Gebiet 
und das untere in den Tropen. Gestrichelt erkennt 
man die Planckschen Kurven für die relevanten 
Temperaturen. Im unteren Bild läßt sich die Ober¬ 
flächentemperatur von 320 K (mit Unterbrechung 
durch die O 3 Bande) im Strahlungsfenster zwischen 
8 und 12 pm beobachten. Daneben erkennt man die 
enorme Wirkung der verschiedenen Absorptions¬ 
banden auf die Emission in den Weltraum. 

Tabelle 9.2 enthält eine Zusammenstellung wich¬ 
tiger Absorptionsbanden atmosphärischer Gase. 
Richtwerte des spektralen Absorptionsvermögens 
verschiedener Oberflächen finden sich in Tabel¬ 
le 9.3. Aus dieser erkennt man, dass Metalle im Sicht¬ 
baren zwar nur mäßig gut, im infraroten Spektral¬ 
bereich aber sehr gut reflektieren. Dagegen zeigen 
die meisten Nichtmetalle - selbst eine weiße Kachel 
oder Schnee - dort, wo sie bei 300 K strahlen, an¬ 
nähernd das Absorptionsverhalten eines schwarzen 
Körpers. Durch die Daten von Tabelle 9.3 wird so 
auch das gegenläufige Absorptionsverhalten von 
Metallen und im Sichtbaren weiß erscheinenden 
nichtmetallischen Stoffen, wozu also auch z. B. 
Schnee, BaO oder Ti 02 gehören, deutlich. Wir soll¬ 
ten hier betonen, dass das infrarote Emissions¬ 
vermögen (= Absorptionsvermögen) der meisten 
nichtmetallischen Oberflächen unserer Umgebung 
bei Werten von größer als 95 % liegt und dass sie so 
in guter Näherung als „schwarz“ angesehen werden 
können. Das gilt z. B. für normales angewittertes 
oder mit Staub bedecktes (nicht für geschliffenes) 
Gestein, Holz, die menschliche Haut, Asphalt, Be¬ 
ton, Wasser, Schnee und Pflanzenteile. Da diese Stof¬ 
fe durchwegs Temperaturen der Größenordnung 
250 bis 300 K aufweisen, also ihre Emission auch 
im infraroten Spektralbereich liegt, lassen sie sich 
als schwarze Strahler behandeln. 

Das kurzwellige (im Wesentlichen im sichtba¬ 
ren Spektralbereich) Reflexionsvermögen nennt man 
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Bild 9.7. 

Vom Satelliten aus beob¬ 
achtete Emissionsspektren 
der Erde. Nach Bolle (1982) 


Tabelle 9.2. 

Absorptionsbanden atmo¬ 
sphärischer Gase 


Tabelle 9.3. 

Richtwerte des spektra¬ 
len Absorptionsvermö¬ 
gens £(Ä) verschiedener 
Oberflächen in % 


Wellenlänge in pm 

7 8 9 10 12 15 20 25 



Wellenzahl in cm ' 


Gas Absorptionsbanden in pm 


HjO 

0,72 

0,81 

0,93 1,13 

1,37 1,85 

2,66 

3,2 

6,3 

>13 

CO2 

1,46 

1,60 

2,04 2,75 

4,27 4,80 

5,20 

9,3 

13,3 

>15 

O3 

0,22 .. 

. 0,29 

Hartley-Bande 







0,30 .. 

. 0,35 

Huggins-Bande 







0,69 .. 

. 0,76 

Chappuis-Bande 



4,7 

9,6 

14 

O2 

0,10 .. 

. 0,18 

Schumann-Runge-Bande 






0,20 .. 

. 0,24 

Herzberg-Bande 



0,69 

0,76 

1, 

Oberfläche 

Wellenlänge in pm 









0,3 0,5 

0,8 

2 

5 

10 

Gold 



68 53 

5 

3 

3 


2 

Aluminium 


37 18 

17 

16 

7 


3 

weiße Kachel 


25 20 

18 

18 

95 

95 

Kohle 



85 85 

85 

- 

95 

95 

schwarzer Körper 100 100 

100 

100 

100 

100 


grauer Körper <100 konstant für alle Wellenlängen 
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Albedo. Tabelle 9.4 zeigt einige Werte. Man muss 
hier bedenken, dass bei sehr flachem Einfall der 
Strahlung die Albedo vielfach deutlich höher ist. 
Dies kennt der Beobachter gut, z. B. vom Wasser. 

Tabelle 9.4. Das kurzwellige (solare) Reflexionsvermögen 
(Albedo) a verschiedener Oberflächen 


Oberfläche a in % 

reiner Neuschnee 75-90 

reiner Naßschnee 60-70 

Altschnee 40-70 

reines Gletschereis 30-45 

unreines Gletschereis 20-30 

See-Eis 30-40 

Meer, Seen 6-12 

nasser Sand 15-30 

trockener Sand 25 -40 

Felsen 10-40 

Beton 10-35 

Asphalt 5-20 

dunkler Boden 5-10 

Wälder 10-20 

Wiesen und Felder 10-30 

trockene Steppe 20-30 

Silber (poliert) » 90 

Nickel (poliert) » 60 

Stahl (poliert) » 55 


Bild 9.8 stellt als weiteres Beispiel Absorption, 
Reflexion und Durchlässigkeit von Pflanzen-Blät- 
tern dar. Die Absorption im sichtbaren Bereich ist 
recht hoch und wird teilweise durch das in den Blät¬ 
tern enthaltene Chlorophyll bestimmt. Chlorophyll 
besitzt ein Minimum der Absorption im grünen 
Spektralbereich. Die meisten Pflanzenblätter zei¬ 
gen dies Minimum, und sie erscheinen folglich 
grün im durchgelassenen und reflektierten Licht. 


9.3 Solare und terrestrische Strahlung 

Die in der Atmosphäre wirksamen Strahler sind 
(s. o.) die Sonne mit einer Strahlungstemperatur 
von etwa 6 000 K, die irdischen Körper und Oberflä¬ 
chen, die atmosphärischen Gase und die in der At¬ 
mosphäre vorhandenen Wolken und Aerosolteil¬ 
chen. Die Temperatur der irdischen Körper, Gase 
und Teilchen liegt, ganz grob angegeben,bei 300 K. 
Entsprechend dem Planckschen Strahlungsgesetz 
(s. Bild 9.2) liegen 99 % der bei 6 000 K emittierten 
Strahlung zwischen 0,22 und 5 pm und ebenfalls 
99 % der bei 300 K emittierten Strahlung zwischen 
4 und 100 pm. Dies ist so gerechnet, dass bei Inte¬ 
gration über von Ä=0 bis zum angegebenen un¬ 
teren Wert 0,5 % und ebenso vom oberen Wert bis 
/I = 00 0,5 % der zwischen A = 0 und qo ausgesandten 
Gesamtstrahlung liegen. Damit erscheint das Spek¬ 
trum der meteorologisch interessierenden Strah¬ 
lung beschränkt auf den Bereich von 0,2 bis 100 pm. 

Von der durch die Sonne bei etwa 6 000 K emit¬ 
tierten Strahlung kommt nur ein Bruchteil auf der 




Bild 9.8. Links: Absorptionsspektren eines Spinatblattes {ausgezogen) und eines Chlorophyll-Extraktes aus demselben 
Blatt (gestrichelt). Rechts: Reflexion, Absorption und Durchlässigkeit eines Pappelblattes. Nach Larcher (2001) 
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Erde an, so dass nur ein stark reduziertes Planck- 
sches Spektrum von T = 6 000 K in die energeti¬ 
schen Betrachtungen in der Erdatmosphäre ein¬ 
geht. Das reduzierte Spektrum von 6 000 K und das 
von 300 K überlappen sich nur in einem kleinen 
Wellenlängen-Bereich bei 4 bis 5 pm, in dem aber 
ohnehin bei beiden nicht viel Energie enthalten ist. 
Das ermöglicht es, einfach zwei getrennte Spektral¬ 
bereiche der meteorologisch interessierenden 
Strahlung zu definieren: die solare und die terrest¬ 
rische Strahlung. Im Folgenden sei dies ausführlich 
erklärt. 

A Definition der Solarkonstanten 

Die Solarkonstante Ij. ist die Strahlungsflussdichte 
(Bestrahlungsstärke = irradiance) der von der Son¬ 
ne kommenden und über alle Wellenlängen inte¬ 
grierten Strahlung, die 

■ extraterrestrisch (also oberhalb der Atmosphäre) 

■ von einer senkrecht zur Strahlrichtung orien¬ 
tierten Fläche 

■ beim mittleren Abstand Sonne-Erde von 
1496 • 10* m (= 1 Astronomische Einheit) 

empfangen wird. Man kann fj. von hoch fliegenden 
Flugzeugen, Ballons, Raketen oder Satelliten aus 
messen. Der Wert von 7^ ist in engen Grenzen vari¬ 
abel und bedingt durch Messfehler etwas unsicher. 
Die zuverlässigsten Messungen sind die, die von Sa¬ 
telliten aus erfolgen. Die so seit 1978 durchgeführ¬ 
ten Registrierungen führten zu einem Wert von 
(1366 ± 3) Wm”^ (s. dazu z. B. Fröhlich 2000; Lean 
2001; Holton et al. 2003). Für das Perihel (Sonnen¬ 
nähe der Erde auf der elliptischen Bahn, im Janu¬ 
ar) geben wir hier 1413 Wm”^ für das Aphel (Son¬ 
nenferne, Juli) 1321 Wm“^ an. 


Erdbahn 



Erde 


Bild 9.9. Die annähernd kreisförmig verlaufende Bahn der 
Erde um die Sonne 


■ der von der Sonne ausgehende Strahlungsfluss 
ist ^TtR^onne- 

m derselbe Strahlungsfluss wird auch auf der In¬ 
nenfläche der mit dem Radius des Abstandes 
Erde-Sonne r^_^ um die Sonne herum beschrie¬ 
benen Kugel empfangen; 

■ die auf dieser Kugelinnenfläche empfangene 
Strahlungsflussdichte ergibt sich als 


_ 47tRsonne -7-4 

j-v — ' U i c 


4jtr< 


Sonne 


S-E 


Mit Rsnnrp= 6,96 ’ 10* m,rs.E= 1496 ■ 10* m und den 
uns bereits bekannten Werten für und a errech¬ 
net sich 


'S-E _ , 


1366 


a R 


Sonne 


5,67 10^ 


= 5 776 K 


^K 

6,96^ 


B Berechnung von im Verhältnis zu 

Die Erde umkreist die Sonne auf einer elliptischen 
Bahn mit recht schwacher Exzentrizität, so dass wir 
der Einfachheit halber hier eine Kreisbahn mit dem 
Radius des mittleren Abstandes Erde-Sonne an¬ 
nehmen (s. Bild 9.9). Uns interessiert hier, wie groß 
die Solarkonstante relativ zu der von der Sonne aus¬ 
gehenden Strahlungsflussdichte ist. Mit 

Rsonne = fidlerer Sonnenradius gilt: 


Dies ist die ejfektive Strahlungstemperatur der Son¬ 
ne. (Definition: Die effektive Strahlungstempera¬ 
tur Tgjf eines beliebigen Körpers ist die Temperatur, 
die ein schwarzer Körper besitzt, der dieselbe Strah¬ 
lungsflussdichte emittiert wie der beliebige Körper.) 
Beachte: die Zentraltemperatur der Sonne liegt bei 
14 • 10* K. Mit dem aus 7^ berechneten Wert von 
Tsonne ist die von der Sonne ausgehende Strahlungs¬ 
flussdichte aTs‘nnnp= 6,31 ’ 10^ Wm“^, also um den 
Faktor rg.^/Rso^ne = 46 200 ~ 50 000 größer als I^. 
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Bild 9.10. Zur Ableitung der auf den Empfängerquerschnitt 
der Erde gelangenden solaren Strahlung 


C Welcher Anteil von kommt im globalen 
Mittel extraterrestrisch an? 

Jedes Element einer Kugeloberfläche, die wir uns 
extraterrestrisch um die Erde gelegt denken, erhält 
offensichtlich im Mittel deutlich weniger Strahlung 
von der Sonne als es der Solar konstante entspricht. 

Die Erde empfängt Sonnenstrahlung nur auf ei¬ 
ner Halbkugel (s. Bild 9.10) und so auf dem Emp¬ 
fänger-Querschnitt tcJ^Erde einen Strahlungsfluss 
Bezieht man diesen Strahlungsfluss auf 
die gesamte Erdoberfläche, dann ergibf sich als glo¬ 
bales Mitfel der extraterresfrischen Sfrahlungs- 
flussdichte 

T _ ^^Erde _ 

D Die Strahlungsgleichgewichtstemperatur 
der Erde 

Der energefische Austausch zwischen Erde und 
Weltraum findet nur durch die Strahlungsflüsse 
Staff. Soll die Temperafur der Erde dabei konsfant 
bleiben, die Erde sich also weder erwärmen noch 
abkühlen, dann müssen sich hinausgehende und 
hereinkommende Sfrahlung genau kompensieren. 

Wir beschreiben dies mit Hilfe des Begriffs der 
Strahlungsbilanz Q, den wir zunächst ganz allgemein 
definieren als die resultierende Strahlungsflussdichte 
einer (wirklichen oder gedachten) Bezugsfläche: 

Q := Qf - Qt mit 

■ Qf = gesamte Strahlungsflussdichte von oben 

(positiv definit) und 

■ Qt = gesamte Strahlungsflussdichte von unten 

(positiv definit). 


In dem hier vorliegenden Problem betrachten 
wir die extraterrestrische Strahlungsbilanz im glo¬ 
balen Mittel und benutzen zur Kennzeichnung den 
Index (ex, gm). Mit 

m a = Albedo = Reflexionsvermögen für solare 
Sfrahlung und 

■ Ug = globale Albedo = global repräsentativer Wert 
der Albedo extraterrestrisch betrachtet 


gilt: 


Mit Qex,gm = 

0 ist Q'iex,gm= Q4ex.gm Und 

^ 

. - O^Erde 

4 

+ Ug — 
S 4 

oder -d-flg)^ 

6 4 

■ Fall 1: 



ag=0 

=> 

^4de=V4 = 342Wm-^ 

=> 

rj,,de=279 K = 6°C 

■ Fall 2: 



a = 30 % => 

^Tide= 0,7 ■ 4/4 = 239 Wm"' 


=> 

4,ae=255 K = -18°C 


Das sind die entsprechenden Gleichgewichts¬ 
temperaturen oder effektiven Strahlungstemperatu¬ 
ren des Systems Erde-Atmosphäre, also Strahlungs¬ 
größen als Aussage über die von der Erde in den 
Weltraum gehende Strahlungsflussdichte Sie 
werden angegeben als Temperatur. Wir können uns 
aber auch fragen, an welcher Fläche oder in wel¬ 
cher Höhe diese Temperaturen im globalen Mittel 
auftreten. 

Das im Fall 1 gewonnene Ergebnis von 6 °C liegt 
etwa 9 °C unter dem globalen Mittel der Lufttem¬ 
peratur in 2 m Höhe, das 15 °C beträgt. Fall 1 ist 
aber unrealistisch, denn er ist für eine Erde gerech¬ 
net, die die solare Strahlung nicht reflektiert. 

Das Ergebnis des Falles 2 ist mit der von Satel¬ 
liten aus gemessenen globalen Albedo von 30 % ge¬ 
rechnet. Es liegt mit -18 °C sogar 33 °C unter der 
2 m-Mitteltemperatur von 15 °C.Es entspricht aber 
dem globalen Mittel der Lufttemperatur in etwa 
5 000 m Höhe oder bei etwa 550 hPa, also vom 
Druck her betrachtet in der „Mitte“ der Atmosphä¬ 
re. Bedenkt man, dass ein großer Teil der Ausstrah- 











110 Teil II • Die meteorologischen Elemente 


Kapitel 9 ■ Die Strahlung 


lung durch Wasserdampf und Wolken erfolgt, dann 
erscheint dieses Ergebnis sehr sinnvoll. Wir halten 
es fest mit einer eigenen Bezeichnung als die effek¬ 
tive Strahlungstemperatur der Erde 255 K. 

Die spektrale Verteilung des Gleichgewichtes des 
Falles 2 ist in Bild 9.11 dargestellt: links die Planck- 
sche Kurve für r = 5 776 K reduziert um den Fak¬ 
tor (1 - Ug) • 'A •( 1/46 200) und rechts die Plancksche 
Kurve für 255 K. Man erkennt die genau gleiche 
Form der beiden Kurven und den genau gleichen 
Flächeninhalt. Näheres dazu folgt noch unter F. 

E Folgerungen 

Die sehr hohe von der Sonne ausgehende Strah¬ 
lungsflussdichte von 6 • 10^ W m“^ reduziert sich bis 
zum Oberrand der Atmosphäre um den Faktor 
J?sonne/^s-E~ ^^^O 000. Nach der weiteren unter C er¬ 
klärten Reduktion um 14 kommen nur noch etwa 
1/200 000 des ursprünglichen Wertes als globales 
Mittel der Strahlungsflussdichte extraterrestrisch 
an, das sind 342 W m“^. Aus Gleichgewichtsgründen 
muss diese hereinkommende Strahlung gleich der 
herausgehenden - das ist die von der Erde reflek¬ 
tierte und emittierte Strahlung - sein. 


Eine weitere Reduktion mit (1 - Ug) = 0,7 ergibt 
das globale Mittel der von der Erde absorbierten 
solaren Strahlungsflussdichte = 239 Wm”^.Dies ist 
genau so groß wie die Strahlungsflussdichte, die die 
Erde auf Grund ihrer effektiven Strahlungstempe¬ 
ratur von 255 K emittiert. 

Zwei Strahler mit sehr unterschiedlichen Tem¬ 
peraturen sind so in ein Gleichgewicht getreten: 

■ die Sonne 

- betrachtet als ein schwarzer Strahler mit 
r=5 776 K, 

- mit kontinuierlichem Spektrum mit einem 
Maximum (bei linearer A-Abszisse) bei 
Amax= 2 898 pm K/5 776 K = 0,502 pm, 

- mit 99 % ihrer Emission zwischen 0,23 pm 
und 5 pm, und 

■ die Erde 

- betrachtet, wie viele irdische Körper, als ein 
annähernd schwarzer Strahler mit einer Tem¬ 
peratur von unter 300 K, 

- mit kontinuierlichem Spektrum mit einem 
Maximum (bei linearer A-Abszisse) bei 10 pm, 

- mit 99 % der Strahlung zwischen 4 pm und 
100 pm. 



Bild 9.11. Zur Äquivalenz (= Gleichwertigkeit) der von der Erde (genauer: vom System Erde-Atmosphäre) absorbierten 
solaren und der von ihr (dem System) emittierten terrestrischen Strahlung. Links: Plancksche Kurve für T =5176 K redu¬ 
ziert mit dem Faktor (1 - a^) • 14 • 1/46200. Rechts: Plancksche Kurve für T = 255 K. Bei beiden Kurven ist über einer 
logarithmischen A-Abszisse aufgetragen. Beachte, dass die Maxima für die Funktion Aß^ bei höheren Werten liegen als 
die für die Funktion ß^. Zeige dies analog zu der Ableitung des Wienschen Verschiebungsgesetzes für ß^ in Abschn. 9.2.3 
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Die so definierten Spektralbereiche nennen wir 
solar und terrestrisch, auch kurzwellig und lang¬ 
wellig. Sie überlappen sich nur wenig: wir können 
sie deshalb getrennt behandeln. Aus unseren obi¬ 
gen Überlegungen haben wir gesehen, dass solare 
und terrestrische Strahlung auf der Erde gleichwer¬ 
tig sind. Als Beispiel sei noch einmal betont, dass 
die langwellige Strahlung, die ein Tisch aussendet 
(= in der Größenordnung der extrater¬ 

restrischen solaren Strahlungsflussdichte von I^IA 
liegt. 

F Zur graphischen Darstellung der energetischen 
Äquivalenz (1 -ag)- 1/4 = 

Mit der vielfach benutzten linearen /l-Abszisse bei 
der spektralen Darstellung des Planckschen Strah¬ 
lungsgesetzes ist die Fläche unter der mit (1 - Ug) 
■ Vi -l^sonneüs-E reduzierten Kurve für r=5 776 K 
gleich der Fläche unter der Planckschen Kurve für 
T = 255 K. Optisch sind jedoch beide Flächen schwer 
vergleichbar, weil die eine sehr schmal und hoch, 
die andere aber weit in die Fänge gezogen erscheint. 
Dies ist in Bild 9.12 demonstriert. 

Gut vergleichbar werden die Flächen erst, wenn 
man eine logarithmische A-Abszisse einführt. Das 
ist leicht vorstellbar, da so die Abszisse für kleine Ä 

Bild 9.12. 

Plancksche Kurven 
für T=5 776 K redu¬ 
ziert mit dem Faktor 
(1-flg)-1/4-1/46200 und 
für T = 255 K in doppelt¬ 
linearem Maßstab 


auseinandergezogen und für große Ä gestaucht 
wird. Im logarithmischen Abszissenmaßstab er¬ 
scheint der Abstand von 0,3 bis 3 pm genau so groß 
wie der von 3 bis 30 pm. 

Um die Gleichheit der Flächen zu demonstrie¬ 
ren (und so die energetische Äquivalenz), genügt 
es nun nicht, einfach eine logarithmische Ä-Abs- 
zisse einzuführen und in der Ordinate weiterhin 
B^ linear darzustellen. Vielmehr muss man darauf 
achten, dass der Ordinatenmaßstab auch geändert 
wird, und zwar so, dass der Übergang von der line¬ 
aren zu der logarithmischen Abszisse mit einer flä¬ 
chentreuen Transformation verbunden ist. 

Das wird erreicht durch 

jB^dÄ- j/LB,d(ln/i) 

Man erkennt, dass die Ordinate nun sein 
muss. Eine solche Aß^- ln A Darstellung der redu¬ 
zierten Planckschen Kurve für 5 776 K und der Kur¬ 
ve für 255 K zeigt ja Bild 9.11. Es demonstriert die 
energetische Äquivalenz durch Inhalt und Form der 
unter den Kurven liegenden Flächen und zeigt auch, 
dass die beiden oben definierten Spektralbereiche 
(solar und terrestrisch) getrennt behandelt werden 
können. 


100 —I 


80 


60 — 


.E 40 

Q? 


20 — 


0 —' 



Wellenlänge A in pm 
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G Glashauswirkung der Atmosphäre 
(Treibhauseffekt) 

Das Zusammenwirken von solarer und terrestri¬ 
scher Strahlung führt zu dem viel diskutierten 
Treibhauseffekt der Atmosphäre. Man versteht 
darunter, dass in Bodennähe eine viel höhere Luft¬ 
temperatur anzutreffen ist als die dem oben behan¬ 
delten Gleichgewicht entsprechende Temperatur, 
mit der die Erde in den Weltraum strahlt. Konkret: 
im globalen und langzeitlichen Mittel finden wir 
in 2 m Höhe eine Temperatur von 15 °C, die oben 
errechnete effektive Strahlungstemperatur der Erde 
beträgt aber -18 °C. Dies ist ein natürlicher Effekt, 
der dadurch zustande kommt, dass die Bestandtei¬ 
le der Atmosphäre, also die atmosphärischen Gase 
(v. a. der Wasserdampf und das GO 2 ), die Wolken 
und die Aerosolteilchen, Strahler sind und so absor¬ 
bieren und emittieren. Wir erläutern hier diesen 
Effekt mit Hilfe eines einfachen 2-Flächen-Modells. 

Modelleigenschaften: 

■ Die Atmosphäre ist komprimiert auf eine Flä¬ 
che (sinnbildlich auf eine unendlich dünne 
Fensterscheibe) der Temperatur T^. Sie läßt die 
solare Strahlung ungehindert durch, ist aber 
„schwarz“ für terrestrische Strahlung. 

■ Die Erdoberfläche mit der Temperatur Tg 
(B = Boden) besitzt im solaren Spektralbereich 
ein Reflexionsvermögen von 30 %. Das ent¬ 
spricht der wirklichen Albedo der Erde. Sie ist 
ebenfalls „schwarz“ im terrestrischen Spektral¬ 
bereich. 


0,3 y4 V4 ctT; 



(Boden) 


Bild 9.13. Einfaches Glashausmodell der Atmosphäre. 
Die im Modell berücksichtigten Energieflussdichten 
sind durch nicht maßstäblich gezeichnete Pfeile sym¬ 
bolisiert 


■ Außer den Strahlungsflüssen gebe es keine an¬ 
deren Energietransporte, z. B. auch keine ande¬ 
ren Energie-Umsetzungen an der Erdoberflä¬ 
che als die durch Strahlung. 

Bild 9.13 zeigt diese beiden Flächen A und B, de¬ 
ren Temperaturen und Tg es auszurechnen gilt. 
Dies geschieht mit Hilfe von zwei Modellgleichun¬ 
gen; diese bilden Bilanzen von Energieflussdichten 
an den volumenlos gedachten Flächen. 

Bilanz an Fläche A: - + oTg = 0 

Bilanz an Fläche B: ctT^ - aTg -l- 0,7 ^ =0 


Summe: -aT^+0,7— =0 

4 

Die ausgewiesene Summe liefert, was wir schon 
wissen: = 255 K = -18 °G. Setzt man dies in die erste 
Bilanzgleichung ein, so ergibt sich mit aT^= 2aT^ 
für den Boden T^= 303 K = 30 °G. Für die mit diesen 
Temperaturen verbundene Schwarzkörperstrahlung 
erhält man oT^= 239 Wm“^ und arß= 478 Wm“^. 
Beachte: In Bild 9.13 findet die Reflexion an Fläche B 
statt; würde die solare Strahlung dagegen an Flä¬ 
che A reflektiert (überlege die Änderungen in der 
Skizze), dann würde sich die Summe nicht ändern, 
es ergäbe sich jedoch r^= Tg. 

Für haben wir die oben bereits definierte ef¬ 
fektive Strahlungstemperatur der Erde 255 K 

herausbekommen. Für den Boden ergibt sich ein 
deutlich höherer Wert, der dadurch zustande 
kommt, dass die Ausstrahlung des Erdbodens aTg 
im Gleichgewicht stehen muss mit zwei Strahlungs¬ 
flussdichten, dem absorbierten Teil der Solarstrah¬ 
lung (0,7 ■ /k/4) und der langwelligen Strahlung der 
Atmosphäre. Fällt der letztere langwellige Teil weg, 
dann ist Tg = T^ff^grde = 255 K. Mit diesem Anteil ist 
Tg aber deutlich größer. Wir sehen also: die höhere 
Temperatur am Erdboden wird durch langwellige 
Emission der atmosphärischen Strahler (v. a. der 
Gase GO 2 und H 2 O, der Wolken und der Aerosol¬ 
teilchen) bewirkt und durch den Umstand, dass die 
solare Strahlung am Boden und nicht in der Atmo¬ 
sphäre absorbiert wird. Diese höhere Temperatur 
ermöglicht das Leben an der Erdoberfläche in der 
heutigen Form. Den Effekt, dass durch die atmos- 
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phärische Strahlung diese Temperatur deutlich hö¬ 
her ist als die effektive Strahlungstemperatur der 
Erde T^g von 255 K, nennt man den Treibhaus¬ 
effekt oder die Glashauswirkung der Atmosphäre. 
Dieser ist, um es nochmals zu betonen, etwas ganz 
Natürliches. 

Nun stellen wir aber auch fest, dass das oben 
errechnete Tg deutlich höher ist als die an der Erd¬ 
oberfläche im zeitlichen und globalen Mittel beo¬ 
bachtete Temperatur von 15 °C. Dies liegt an den 
Vernachlässigungen unseres sehr einfachen Mo¬ 
dells. Diese seien kurz kommentiert: 

■ Die Atmosphäre besitzt Fenstereigenschaften 
nicht nur für die Solarstrahlung, sondern auch 
für Teile des terrestrischen Spektrums; so ab¬ 
sorbieren z. B. Wasserdampf und CO 2 nicht 
im „Strahlungsfenster“ zwischen 8 und 12 pm 
(s. z. B. Bilder 9.6 und 9.7). 

■ Die Fenstereigenschaften im solaren Bereich 
sind nicht vollkommen; so zeigt die wirkliche 
Atmosphäre eine nicht unbeträchtliche Absorp¬ 
tion kurzwelliger Strahlung (s. z. B. Bilder 9.4 
und 9.16). 

■ Vertikale turbulente Flüsse fühlbarer (H) und 
latenter (£) Wärme führen einen Teil der Ener¬ 
gie vom Erdboden in die Atmosphäre ab und 
müßten in der Bilanzgleichung für die Fläche B 
berücksichtigt werden. 

Würde man diese Effekte in einfachster Weise 
in das Modell einbauen, so könnte man mit eini¬ 
gem Zusatzaufwand dem wahren Tg sehr nahe kom¬ 
men. Es ist aber klar, dass man mit einem so einfa¬ 
chen konzeptionellen Modell ohne Berücksichti¬ 
gung der komplexen thermodynamischen und dy¬ 
namischen Prozesse das Verhalten der Atmosphäre 
nicht sehr gut simulieren kann. Dies Modell liefert 
jedoch einen wesentlichen Beitrag zum Verständ- 
uz's, warum der Unterschied zwischen Tg und T^g 
auftritt. 

Man bezeichnet diese einfachen Überlegungen 
als Treibhaus- oder Glashaus-Modell, weil in einem 
Glashaus die Scheiben ähnlich wirken wie die im 
Modell angenommene Atmosphärenfläche: sie sind 
im Langwelligen schwarz und lassen die solare 
Strahlung durch. Allerdings ist die Durchlässigkeit 
nicht vollkommen. Die Durchlässigkeit von norma¬ 
lem Fensterglas beträgt zwischen 0,35 pm und 3 pm 


mehr als 60 %, dann folgt zu beiden Seiten des 
Spektrums ein starker Abfall. Man sollte sich aber 
auch darüber klar sein, dass die Erzeugung einer 
höheren Temperatur in einem Glashaus, wie es z. B. 
von Gärtnereien betrieben wird, zu einem großen 
Teil durch den „Windschutz“ bewirkt wird, also 
durch einen komplexen dynamischen Effekt. 

Wir wollen das Modell an einer Stelle erweitern 
und der Realität besser annähern. Diese Stelle ist 
die Durchlässigkeit der Fläche A für Teile der lang¬ 
welligen Strahlung. Oben hatten wir angenommen, 
dass die Atmosphäre schwarz strahlt, ihr Emissi¬ 
onsvermögen = Absorptionsvermögen = £^=l sei. 
Nun rechnen wir mit einer Variablen 0 < £^< 1. 
Bild 9.14 zeigt die neuen Verhältnisse. Die Modell¬ 
gleichungen lauten nun: 

Bilanz an Fläche A: - 2 £^ctT^ -l- £j^oT^ = 0 

Bilanz an Fläche B: + (i “ fl»)” =0 

8 4 


-(2-^JarB'+2(l-aJ^ = 0 

8 4 


Die letzte Gleichung erhält man, wenn die zweite 
Bilanzgleichung mit 2 multipliziert und zur ersten 
addiert wird. Das Ergebnis ist 







(2-^a) 


und wiederum 


OgVM V4 



(Boden) 


Bild 9.14. Glashausmodell mit langwelligem Absorptions¬ 
vermögen der Atmosphäre 1- ™ Modell berück¬ 

sichtigten Energieflussdichten sind durch nicht maßstäb¬ 
lich gezeichnete Pfeile symbolisiert 
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= 2aT^ 

Mit der oben definierten effektiven Strahlungstem¬ 
peratur der Erde für die ja 

^f"eff,Erde ~ ~ 


licht das Leben auf der Erde in der heutigen Form. 
Die Modifikation kann zu ein paar °C höheren Wer¬ 
ten von Tg führen. 

Wir wollen zum Schluß eine solche Modifikati¬ 
on noch in Formeln kleiden. Dazu bilden wir ein¬ 
fach die Änderung von Tg mit und erhalten nach 
den Regeln der Differentialrechnung 


gilt, ergibt sich 
7’b=[i-y] Tefarde 


Nun lassen sich bei Kenntnis von Tg die Grö¬ 
ßen und ermitteln. Mit flg = 30 % und Tg gleich 
dem beobachteten Wert von 15 °C = 288,15 K und 
einem um 1 °C höheren Wert ergibt sich 

■ für 15=288,15 K rA= 242,30 K 

£'a= 0,7769 und 

■ für 15=289,15 K 1^= 243,15 K 

Sj, = 0,7937 

Dieses etwas bessere Modell erlaubt es, Ände¬ 
rungen der strahlenden Substanzen in der Atmo¬ 
sphäre zu berücksichtigen, also etwa die anthropo¬ 
gen verursachte Zunahme des COj und die mit ei¬ 
ner Erwärmung gekoppelte Zunahme des Wasser¬ 
dampfes, die sich in unserem Modell in einer Ver¬ 
größerung von auswirken. Es soll uns hier nicht 
weiter stören, dass für ein etwas zu niedriger 
Wert herauskommt. Aus den zwei er rechneten Wer¬ 
tetripeln sieht man, dass eine stärkere Emission der 
Atmosphäre (größeres £fj mit einer höheren Tem¬ 
peratur Tg gekoppelt ist. Eine solche Modifikation 
des natürlichen Treibhauseffektes durch anthropo¬ 
gene Veränderungen in der Atmosphäre wird heut¬ 
zutage viel diskutiert. Man sollte aber deutlich un¬ 
terscheiden zwischen dem natürlichen Treibhaus¬ 
effekt und dieser Modifikation. Ersterer ist dafür 
verantwortlich, dass am Erdboden im langzeit¬ 
lichen und globalen Mittel eine Temperatur von 
15 °C auftritt anstatt der effektiven Strahlungstem¬ 
peratur der Erde von -18 °C, die sich ohne Strah¬ 
lungs-Absorption und -Emission von atmosphäri¬ 
schen Bestandteilen einstellen würde. Dies ermög¬ 


dTg =- 
"" 8 


- 5/4 

1 - ^ Z 


eff, Erde 


- 5/4 


- (2 S/f) 
4 


T., 


. de. 


als einen Formalismus zur Beschreibung der Modi¬ 
fikation des Treibhauseffektes. 

Diese Ausführungen über den Treibhauseffekt 
sind auch eine wichtige Basis für klimatologische 
Betrachtungen, da ja langzeit-statistische Tempe¬ 
raturen ausgerechnet werden. So würde man sie mit 
Recht in Teil VI (Klimatologie) erwarten. Aber sie 
tragen auch zentral zum Verständnis des Zusam¬ 
menspiels zwischen solarer und terrestrischer 
Strahlung bei, und deshalb stehen sie hier, ln ähn¬ 
licher Weise werden auch klimatologische Gege¬ 
benheiten in Abschn. 9.4 und Kap. 10 vorwegge¬ 
nommen. 


9.4 Phänomenologie der 
Strahlungsflussdichten 

ln diesem Abschnitt geht es um die Strahlungsfluss¬ 
dichten (man spricht häufig auch etwas nachlässig 
von Strahlungsfiüssen), die in der Atmosphäre und 
an ihrem oberen und unteren Rand auftreten. 

A Erläuterung der Terme 

Wir definieren Strahlungsfiussdichten an einer ho¬ 
rizontalen Fläche: 

■ und unterscheiden bei der solaren (kurzwelli¬ 
gen) Strahlung: 

- S = direkte Sonnenstrahlung als Strahhings- 
flussdichte an einer horizontalen Flä¬ 
che F (also z. B. einer horizontalen Bo- 
denfiäche) mit S = 4 sin h. Dabei ist f 
die Strahlungsflussdichte an einer zur 
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Strahlrichtung senkrechten Fläche 
und h der Winkel der Sonnenhöhe 
(= 90° minus Zenitdistanz). Die hier be¬ 
nutzte Geometrie ist in Bild 9.15 veran¬ 
schaulicht. 

- D = diffuse Sonnenstrahlung = Himmels¬ 

strahlung 

- Ki = gesamte solare Strahlungvon oben = Glo¬ 

balstrahlung = S + D 

- K'[ = gesamte solare Strahlungvon unten = so¬ 

lare Reflexstrahlung 

- solare (kurzwellige) Strahlungsbilanz 
= Ki-K'[= S +D-Kt 

m Bei der terrestrischen (langwelligen) Strahlung 
unterscheiden wir 

- A = Ausstrahlung der Erdoberfläche 

- R = terrestrische Reflexstrahlung 

- Lt = gesamte terrestrische Strahlung von 

unten. Diese ist nahe der Erdoberflä¬ 
che = R-r A; an höher liegenden Flä¬ 
chen muss man die zwischen der Erd¬ 
oberfläche und der Bezugsfläche absor¬ 
bierte Strahlung abziehen und die von 
der Zwischenfläche emittierte Strah¬ 
lung addieren. 

- Li = gesamte terrestrische Strahlung von 

oben = atmosphärische Gegenstrahlung 

- Ql = terrestrische (langwellige) Strahlungs¬ 

bilanz = Li-Lt 

m Die Gesamt-Strahlungsbilanz läßt sich so schrei¬ 
ben als 

Q = {Ki-V Li) - (Kt -t- Lt)=(R4. - Kt) -t (Li - Lt) 
Q= Qi - QT = Qj- -t- Ql 

= {S + D-Kt)-i-{Li-A-R) 

Die letzte Klammer (Li - A - R) gilt nur nahe 
der Erdoberfläche (s. o.). Alle diese Größen sind mit 
Ausnahme von A und R nicht nur für die Erdober¬ 
fläche definiert, sondern für jede horizontal gele¬ 
gene Fläche. Sie sind von der Höhe z abhängig und 
natürlich auch von x undj, denn in einem Wolken¬ 
schatten ist z. B. S deutlich kleiner als dort, wo die 
Sonne durch eine Wolkenlücke hindurch scheint. 
Zur Kennzeichnung der betreffenden Größen an 
der Erdoberfläche benutzt man häufig den Index 0. 
Die Bezeichnungen „von oben“ bzw. „von unten“ 
bedeuten aus dem oberen bzw. unteren Halbraum. 



Bild 9.15. Zur Definition der direkten Sonnenstrahlung S 
bezogen auf die horizontale Fläche F;h = Winkel der Son¬ 
nenhöhe. Es gilt IjEg = SF, also: S = /(, sin h 

Beachte, dass Q und Ql auch negativ sein kön¬ 
nen. Alle anderen hier eingeführten Strahlungs¬ 
flussdichten werden als positiv definite Größen be¬ 
handelt. 

B Schema der global und langzeitlich 
gemittelten Strahlungsflussdichten 

Wir betrachten zunächst ein Schema (Bild 9.16) der 
global und langzeitlich gemittelten Strahlungsfluss¬ 
dichten am Erdboden (Index 0) und an der Ober¬ 
grenze der Atmosphäre. Links sind die solare, rechts 
(gestrichelt) die terrestrischen Flüsse eingezeich¬ 
net. Die von der Sonne kommende Strahlungsfluss¬ 
dichte 1^/4 wird in der Atmosphäre an Wolken, 
Aerosolteilchen und Gasen gestreut und auch ab¬ 
sorbiert. An der Erdoberfläche kommen nur 23 % 
von fj./4 als direkte und 26 % als diffuse Sonnen¬ 
strahlung an; nur 4 % von /j;/4 werden dort reflek¬ 
tiert. Damit beträgt die global und langzeitlich ge¬ 
mittelte kurzwellige Strahlungsbilanz an der Erd¬ 
oberfläche 0,45 • /j./4. In den Weltraum gehen 30 % 
von /j./4 hinaus. Terrestrische Strahlung wird an 
der Erdoberfläche emittiert (112 %). Emission und 
Absorption der Gase, Wolken und Aerosolteilchen 
bewirken, dass nur 70 % extraterrestrisch als Aus¬ 
strahlung der Erde in den Weltraum übrig bleibt. 
Die %-Zahlen sind hier in jedem Falle % von Iy_/4. 
Im Gegenzug liegt die atmosphärische Gegenstrah¬ 
lung an der Erdoberfläche bei 97 %. Zusammen mit 
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Bild 9.16. 

Globaler klimatologischer 
Strahlungshaushalt. Nähe¬ 
re Erläuterungen s. Text 



Q^o = 0,45V/4 


Qro = -0,17/,/4 


Bilanz an der Erdoberfläche 


extraterrestriche 

Bilanz 


Haushalt der 
Atmosphäre 




Ho £o 

+6 +22 

Qo = +0,28/^/4 


einer geringen terrestrischen Reflexstrahlung er¬ 
gibt sich eine langwellige Strahlungsbilanz an der 
Erdoberfläche von -0,17 ■Ijf^/4 und eine Gesamt¬ 
strahlungsbilanz von -t-0.28 • /j./4 = 96 Wm”^. 

Wir kommen nun zu den Bilanzen. Die Gesamt¬ 
energiebilanz an der Erdoberfläche muss abgegli¬ 
chen sein. Der Strahlungsüberschuß von 96 Wm“^ 
oder 0.28 • Ij^/4 wird durch turbulente Flüsse fühl¬ 
barer Wärme (Hq) und latenter Wärme (Eg) in die 
Atmosphäre abgeführt und zwar der größere Teil 
(22 %) von £q und der kleinere (6 %) von Hg. An 
der Obergrenze der Atmosphäre erfolgt ein Input 
(100 %) durch Ij(^/4, 30 % werden vom System Erde- 
Atmosphäre reflektiert, 70 % gehen als langwellige 
Strahlung in den Weltraum hinaus. 

Der Haushalt der Atmosphäre zeigt einen Ab¬ 
sorptionsgewinn durch kurzwellige Strahlung von 
+25 %, einen Emissionsverlust durch langwellige 
Strahlung von -53 % und einen Gewinn durch die 
turbulenten Flussdichten vom Erdboden in die At¬ 
mosphäre von 28 %, womit auch der Haushalt aus¬ 
geglichen ist. 

Es sei nochmals betont, dass dies globale Klima¬ 
werte (global und langzeitlich gemittelt) sind. Sie 
lassen erkennen, wie die global gemittelte Klima- 
Maschine funktioniert. Eine große Rolle dabei spielt 
die Tatsache, dass sich aus dem Strahlungshaushalt 
am Erdboden eine positive Strahlungsbilanz von 
fast 100 Wm“^ ergibt, die durch turbulente Fluss¬ 


dichten abtransportiert werden muss. Die Turbu¬ 
lenzelemente, die dies tun, sind zwar am Erdboden 
klein, organisieren sich aber mit der Höhe zu gro¬ 
ßen Gebilden: zu Gumulus- und Gumulonimbus- 
Wolken und Wolken-Glustern. Wollen wir uns ein 
Bild über die nüchterne Angabe Hg + Eg = 0,28 • 1^/4 
machen, dann können wir uns einen tropischen 
(oder heimischen sommerlichen) Himmel mit mäch¬ 
tig aufsteigenden Quellwolken vorstellen. Strah¬ 
lungsbilanz und Strahlungshaushalt erzwingen also 
die Flussdichten Hg und Eg als wichtige Elemente 
der Klimakomponente Atmosphäre. 

C Tagesgänge der Strahlungsflussdichten an 
der Erdoberfläche 

Wir wenden uns nun einem einzelnen Tagesgang 
der verschiedenen Strahlungsflussdichten an der 
Erdoberfläche zu (Bild 9.17), wie er bei wolkenlo¬ 
sem Wetter gemessen wurde. Die Globalstrahlung 
Kl-g = Sg + Dg zolgt um Tage einen sinusförmigen 
Verlauf, sie ist bei Nacht Null. Die langwelligen 
Flussdichten ETg und A Etg nehmen im Laufe des 
Tages zu, wenn Luft- und Bodenoberflächen-Tem- 
peratur ansteigen. Bei wolkenlosem Wetter ist A 
stets größer als Efg, so dass die langwellige Strah¬ 
lungsbilanz den ganzen Tag über negativ bleibt. 
Dies gilt auch für die nächtliche Gesamtstrahlungs¬ 
bilanz, da ja nachts Qk= 0 - 
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Bild 9.17. 

Tagesgang der verschiede¬ 
nen Strahlungsflussdich¬ 
ten am 5.6.1954 über Wie¬ 
senboden in Hamburg- 
Fuhlsbüttel. Nach Dirm- 
hirn (1964) 



Bild 9.18. 

Tagesgang der verschiede¬ 
nen Strahlungsflussdich¬ 
ten am 6.8.1980 über Wie¬ 
senboden im Dischma-Tal 
(Schweiz). Man sieht deut¬ 
lich die Wirkung der Hori¬ 
zonteinengung (etwa 15° 
im Osten und 20° im Wes¬ 
ten); SA = lokaler Sonnen¬ 
aufgang, SU = lokaler Son¬ 
nenuntergang. Die untere 
Graphik stellt die Albedo 
dar; es wird deutlich, dass 
sie mit schrägerem Einfall 
des Lichtes zunimmt. 
Daten von Halbsguth, 
s. Kraus (1987) 



Bild 9.18 zeigt eine ähnliche Darstellung bei et¬ 
was komplizierteren Verhältnissen. In einem Ge¬ 
birgstal ist die Horizonteinengung an den Kurven 
deutlich zu sehen. Bis etwa 8.00 Uhr mitteleuropä¬ 
ischer Zeit (MEZ) herrschen niedrige Wolken und 
Nebel vor mit Ltg» LTq. 


D Tagesgänge der Energiebilanz an der 
Erdoberfläche 

Die Strahlungsbilanz Qg an der Erdoberfläche tritt 
in jedem Einzelfall mit den turbulenten Flussdich¬ 
ten Hg und Eg und dem Bodenwärmestrom Eg in ein 
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Bilanz-Gleichgewicht entsprechend der Energiebi¬ 
lanzgleichung einer Oberfläche, die in Abschn. 8.3.1 
erläutert wurde und die besagt, dass immer und 
überall Qq-H g-5^= 0 gelten muss. Die Bil¬ 
der 9.19a-f zeigen Beispiele. 

Die Fälle b, c und d verdeutlichen, dass für ak¬ 
tive Vegetation die turbulente Flussdichte latenter 
Wärme Fg tagsüber deutlich größer ist als die fühl¬ 
barer Wärme Hg. Ein geringer Teil der tagsüber po¬ 
sitiven Strahlungsbilanz wird zur Aufheizung des 
Erdbodens (positives ßg) verwendet. Allerdings 
wird ßg bereits am frühen Nachmittag negativ. 


Deutlich erkennbar sind auch die nächtlichen 
Verhältnisse mit negativer Strahlungsbilanz und 
meist zum Boden hin gerichteten Flüssen Hg und 
ßg. Negatives ßg bedeutet dabei Kondensation von 
Wasserdampf am Erdboden und Taubildung. 
Bild 9.19d zeigt nicht die Verhältnisse an einem 
bestimmten Tage (wie Bild 9.19c, e und f), sondern 
Mittelwerte für eine 9-tägige Periode. Bild 9.19e 
repräsentiert Verhältnisse über dem tropischen 
Ozean bei nur schwachem Wind (unterstes Dia¬ 
gramm: Windstärke in 10 m Höhe). Dabei dient 
tagsüber fast die ganze Strahlungsbilanz zur Erwär- 


Bild9.19a,b. 

Der Tagesgang der Kom¬ 
ponenten der Energiebi¬ 
lanz an der Erdoberfläche 
für verschiedene Oberflä¬ 
chen und Situationen: 
a für Wüstenboden mit 
tagsüber sehr kleinem 
und großem H^; Daten von 
Albrecht, s. Kraus (1987); 
b für feuchte Wiesen mit 
Eo>H„ (am Tage); 

Daten von Frankenberger, 
s. Kraus (1987) 
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Bild 9.19c,d. 

Der Tagesgang der Kom¬ 
ponenten der Energiebi¬ 
lanz an der Erdoberfläche 
für verschiedene Oberflä¬ 
chen und Situationen: 
c für Wiesenboden; Daten 
von Berz, s. Kraus (1987); 
d über einem Fichtenbe¬ 
stand an 9 Schönwetterta¬ 
gen; Daten von Baumgart¬ 
ner; s. Kraus (1987) 
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Bild 9.19e. 

Der Tagesgang der Kom¬ 
ponenten der Energiebi¬ 
lanz an der Erdoberfläche 
für verschiedene Oberflä¬ 
chen und Situationen: 
e für den tropischen Atlan¬ 
tik bei ruhigem Strahlungs¬ 
wetter, u ist die Windstärke 
in 10 m Höhe, Hg weist die 
ganze Zeit Beträge von we¬ 
niger als 10 Wm“^ auf; 
nach GATE-Daten, 
s. Kraus (1987) 



mung des Ozeans (Qo~ ßo)> verdunstet nur 

sehr wenig. Nachts gibt der Ozean Wärme ab, sie 
fließt in die negative Strahlungsbilanz und in die 
Verdunstung. Anders ist dies bei stärkerem Wind 
für die Cloud Cluster-Bedingungen in Bild9.19f. 
Die vorhandene starke Bewölkung reduziert den 
Strahlungsinput drastisch; von der verbleibenden 
Strahlungsbilanz geht recht viel in die Verdunstung, 
die übrigens bei Tag und bei Nacht relativ groß ist. 
Wüstenbedingungen, bei denen tagsüber H^» Eg 
und Hg» Qg, zeigt Bild 9.19a. 

E Klimatologische Breitenzonen-Mittel von 
Energieflussdichten an der Erdoberfläche 

Die Globalstrahlung G = S + D ist prinzipiell eine 
Funktion der Zeit t (wegen des Tages- und Jahres¬ 
ganges des solaren Inputs), der geographischen 


Breite ^ (wegen der Sonnenhöhe und unterschied¬ 
licher Bewölkung), der geographischen Länge Ä 
(wegen unterschiedlicher Bewölkung) und der Hö¬ 
he z (s. die Unterabschnitte A und G in diesem 
Abschnitt). Hier wollen wir die Abhängigkeit von 
der geographischen Breite etwas stärker herausstei¬ 
len. So zeigt Tabelle 9.5 klimatologische (lang¬ 
zeitlich gemittelte) Werte von Globalstrahlung, 
Strahlungsbilanz und der anderen Energiebilanz¬ 
komponenten an der Erdoberfläche für verschie¬ 
dene Breitenzonen. 

Tabelle 9.5 enthält sehr viel Information; nur 
einige Punkte seien hier diskutiert. Die Global¬ 
strahlung zeigt ihr Maximum in den Subtropen und 
nimmt zu den Polen (wegen der abnehmenden 
Sonnenhöhe) und zum Äquator (wegen der zuneh¬ 
menden Bewölkung) hin ab. Sie weist in hohen Brei¬ 
ten noch erhebliche Werte auf. 
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Bild 9.19f. 

Der Tagesgang der Kom¬ 
ponenten der Energiebi¬ 
lanz an der Erdoberfläche 
für verschiedene Oberflä¬ 
chen und Situationen: 
f wie (e), aber bei Durch¬ 
zug eines Cloud Clusters; 
nach GATE-Daten, 
s. Kraus (1987) 



Tabelle 9.5. Klima-Werte der Strahlungsflussdichten Globalstrahlung Gj und Strahlungsbilanz und der turbulenten 
Flussdichten fühlbarer und latenter (£„) Wärme und des Bodenwärmestromes Bq an der Erdoberfläche für verschie¬ 
dene Breitenzonen, aufgeschlüsselt nach Ozeanen und Kontinenten und für die ganze Erde (letzte Zeile). Alle Angaben in 
Wm*^. Nach Budyko (1963) 


Geograph!- Relative Ozeane 


sehe Breite 

Fläche 

Go 

Qo 

70 - 60 °N 

3,68 

92 

31 

60-50 

5,00 

90 

39 

50-40 

6,16 

119 

68 

40-30 

7,14 

167 

110 

30-20 

7,90 

207 

150 

20-10 

8,42 

218 

158 

10 - 0 

8,68 

208 

153 

0 - 10 ”S 

8,68 

212 

153 

10-20 

8,42 

212 

150 

20-30 

7,90 

198 

134 

30-40 

7,14 

170 

109 

40-50 

6,16 

123 

76 

50-60 

5,00 

89 

37 

Erde 

100 

169 

109 


Kontinente 


fo 

Ho 

So 

Go 

Qo 

Eo 

44 

21 

-34 

105 

27 

19 

52 

21 

-34 

125 

40 

25 

70 

19 

-21 

165 

60 

32 

114 

17 

-21 

215 

80 

31 

139 

12 

-1 

255 

92 

27 

131 

8 

19 

231 

94 

38 

106 

5 

42 

191 

96 

64 

112 

5 

36 

193 

96 

67 

138 

7 

5 

222 

97 

55 

133 

9 

-8 

236 

93 

37 

106 

12 

-9 

204 

82 

37 

73 

12 

-9 

146 

54 

27 

41 

11 

-15 

112 

41 

26 

98 

11 

0 

183 

65 

33 


Gesamt 


Ho 

Go 

Qo 

fo 

Ho 

So 

8 

101 

28 

27 

12 

-11 

15 

110 

40 

37 

17 

-14 

28 

143 

64 

50 

23 

-9 

49 

187 

97 

78 

31 

-12 

65 

226 

127 

96 

32 

-1 

56 

222 

141 

108 

20 

13 

32 

204 

139 

96 

12 

31 

29 

207 

139 

101 

11 

27 

42 

215 

138 

119 

15 

4 

56 

207 

125 

110 

20 

-5 

45 

174 

106 

98 

16 

-8 

27 

125 

74 

70 

12 

-8 

15 

89 

37 

41 

11 

-15 

32 

173 

96 

79 

17 

0 


_S LU 
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Die Strahlungsbilanz ist deutlich kleiner als die 
Globalstrahlung. Entsprechend der unter A erläuter¬ 
ten Gleichung für Q setzt sich diese Größe ja aus der 
Globalstrahlung, der nahezu stets negativen lang¬ 
welligen Strahlungsbilanz und der ebenfalls von der 
Oberfläche weg gerichteten kurzwelligen Reflex¬ 
strahlung zusammen. Beim Anschauen von Tabel¬ 
le 9.5 wird deutlich, dass sich Qq und Gg über den 
Ozeanen deutlich weniger unterscheiden als über 
den Kontinenten, was teilweise an der geringen Al¬ 
bedo der Ozeane (6-10 %) und dem deutlich höhe¬ 
ren kurzwelligen Reflexionsvermögen der Kontinen¬ 
te (z. B. der trockenen Sandwüsten mit 25-40 %) liegt. 

Die Verdunstung überwiegt den Fluss fühlba¬ 
rer Wärme über den Ozeanen und ebenso, wenn 
auch in geringerem Maße, über den Kontinenten, 
letzteres mit Ausnahme der subtropischen Gebiete 
zwischen 10° und 40° Breite. 

Man kann sich auch Verhältniszahlen ausrech¬ 
nen, die sehr informativ sind. So drückt das Budyko- 
Verhältnis Eq/Qq den Anteil der in der Strahlungs¬ 
bilanz zur Verfügung stehenden Energie aus, der zur 
Verdunstung verbraucht wird. Das Bowen-Verhält¬ 
nis Hg/Eg zeigt, welcher der turbulenten Flüsse der 
bedeutendere ist; so ist Hg/Eg recht klein über den 
tropischen Ozeanen (< 0,1) und recht groß über 
Wüstengebieten (oft > 10; s. z. B. auch Bild 9.19a). 

Der Bodenwärmestrom Bg, definiert als die En¬ 
ergie, die durch die Erdoberfläche in den darunter¬ 
liegenden Boden oder Ozean geht, ist in Tabelle 9.5 
für die Kontinente Null, da in der Tabelle lang¬ 
zeitliche (= langjährige) Mittelwerte stehen und der 
Boden sich in dieser Zeitskala ja nicht erwärmt oder 
abkühlt. Aber bei den Ozeanen gewinnt das Wasser 
in niedrigen Breiten viel Energie (Bg> 0; s. dazu 
Bild 9.19e); diese wird durch Meeresströmungen zu 
höheren Breiten hin transportiert und fließt dort 
wieder aus dem Wasser nach oben heraus (Bg ist 
dort also negativ). Dies Bg spielt so auch im Mittel 
für den Gesamt-Breitenkreis (letzte Blöcke rechts 
in Tabelle 9.5) eine Rolle. Bedenke, dass B im Oze¬ 
an vor allem durch die eindringende solare Strah¬ 
lung und die Mischungsprozesse repräsentiert wird. 

Die letzte Zeile stellt nicht das Mittel über die 
in der gleichen Spalte stehenden Werte dar, bei de¬ 
nen ja Angaben für die polaren Gebiete fehlen. Sie 
gilt vielmehr wirklich für die ganze Erde. Die fet¬ 
ten Zahlen rechts unten lassen sich mit denen in 
Bild 9.16 vergleichen. 


Betont sei noch, dass hier die Energiebilanzglei¬ 
chung an der Erdoberfläche, das ist Qg-Eg-Hg 
-Bg=0, prinzipiell für alle zusammengehörigen 
Werte der 4 Energieflussdichten erfüllt sein muss. 

Die Größe der Globalstrahlung als solarer In¬ 
put an der Erdoberfläche bestimmt die Güte eines 
Standortes zur Gewinnung von Solarenergie. Als 
Jahresmittel ergeben sich so z. B. als Mittel für die 
ganze Erde 170 W m“^, für Mitteleuropa 130 W m“^, 
für Spanien 200 W m“^ und für die Sahara 280 W m”^. 
Setzt man den Weltenergiebedarf mit 14 TW 
= 14 • 10^^ W (s. auch Anhang A) und den Wir¬ 
kungsgrad eines Solarkraftwerkes mit 10% an, 
dann bräuchte man zur Deckung dieses Bedarfes 
in der Sahara eine Flächenbedeckung mit Solarzel¬ 
len von 

14 • lO'^ W/(28 Wm'^) = 5 • lO" m^ = 5 • 10^ km^ 
a; 700 km ■ 700 km 

Dies wäre zwar eine gigantische Anlage, aber im 
Vergleich zur Gesamtoberfläche der Erde von 
510 ■ 10^^ m^ sind die errechneten 5 ■ 10^^ m^ nur 
etwas weniger als 1 %o. Dies unterstreicht die beru¬ 
higende Tatsache, dass solare Energie in der Form 
der Globalstrahlung im Überfluss angeboten wird. 

F Globale Verteilung der extraterrestrischen 
Strahlungsbilanz 

Während wir unter E die klimatologische Breiten¬ 
abhängigkeit verschiedener Strahlungsflussdichten 
an der Erdoberflächehetrachtet haben, wenden wir 
uns nun der extraterrestrischen Strahlungsbilanz 
und ihren Komponenten zu. Dies sind (in Klam¬ 
mern stehen die uns bereits bekannten globalen 
und langzeitlichen Mittelwerte) die direkte Son¬ 
nenstrahlung Sg,;,,. (Ifl4 = 342 Wm“^), die vom Sys¬ 
tem Erde-Atmosphäre absorbierte solare Strah¬ 
lungsbilanz (1 - flg) (239 Wm“^) und die gleich 
große, von der Erde emittierte langwellige Strah¬ 
lung 

Diese Größen werden in Bild 9.20 in ihrer Vertei¬ 
lung mit der geographischen Breite dargestellt. Man 
erkennt dabei, dass die von der Erde absorbierte sola¬ 
re Strahlung in den Tropen Werte bis über 300 Wm“^ 
besitzt, die aber zu den Polen bis unter 100 Wm“^ 
abfallen. Die emittierte langwellige Strahlung ver¬ 
läuft deutlich flacher. Qextr= (1 ^ ßg)'Sextr“ ^^extr ist 
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Bild 9.20. 

Breitenmittel der kurzwel¬ 
ligen extraterrestrischen 
Strahlungsbilanz (=vom 
System Erde-Atmosphäre 
absorbierte solare Strah¬ 
lung = (1 - flg) 5,^^; ausgezo¬ 
gen), der negativen lang¬ 
welligen extraterrestrischen 
Strahlungsbilanz (=vom 
System Erde-Atmosphäre 
emittierte terrestrische 
Strahlung = gestri¬ 
chelt) und der globalen Al¬ 
bedo {unten). Den Daten 
liegen Messungen (von den 
polumlaufenden Satelliten 
NOAA-9 und NOAA-10 aus) 
im Rahmen des Earth Ra¬ 
diation Budget Experiment 
(ERBE) zugrunde. Die Da¬ 
ten sind zeitliche Mittel¬ 
werte für 4 volle Jahre, ge¬ 
nau von Februar 1985 bis 
Januar 1989. Quelle: NASA 
Langley Research Center, 
Hampton, Virginia, USA 



die extraterrestrische Strahlungsbilanz. Sie läßt sich 
als Differenz zwischen den beiden im oberen Teil 
des Bildes gezeichneten Kurven ablesen. Beachte 
dabei, dass, wie schon öfters betont, im globa¬ 
len Mittel (oder in Bild 9.20 gemittelt von (p= -90° 
bis +90°) Null ist. Das heißt auch, dass die Differenz¬ 
flächen über und unter der gestrichelten Kurve sich 
genau kompensieren. verschwindet für das ein¬ 

zelne Breitenmittel nicht. So finden wir eine positi¬ 
ve Strahlungsbilanz des Systems Erde-Atmosphäre 
in den Tropen und negative Werte von Qextr(^) 
hohen Breiten mit einem Nulldurchgang bei etwa 
35°N und S. Der Überschuß von (1 - über 

in den Tropen wird innerhalb des Klima¬ 
systems durch atmosphärische und ozeanische 
Strömungen in die polaren Gebiete transportiert, 
um das dort vorhandene Defizit von (1 - flg) ge¬ 
genüber auszugleichen. Die in Bild 9.20 ge¬ 
zeigte Verteilung der Komponenten der extrater¬ 
restrischen Strahlungsbilanz stellt so den Antrieb 
für die atmosphärische Zirkulation dar. In Teil VI 
(Klima) werden wir noch ausführlich darauf zu¬ 
rückkommen. 


Wir gehen nun noch einen Schritt weiter und 
stellen in Bild 9.21 die Komponenten der extraterres¬ 
trischen Strahlungsbilanz auch in ihrer Verteilung 
über die ganze Erdoberfläche dar. Die kurzwelli¬ 
ge extraterrestrische Strahlungsbilanz (Bild 9.21a) 
(1 - ag)Sg,;tjistüberallpositiv,währenddie langwel¬ 
lige extraterrestrische Strahlungsbilanz (Bild 9.21b) 
überall negativ erscheint. Die Gesamtstrah¬ 
lungsbilanz Qextr= (1 - flg)'^extr--^üxtr 9.21c) 
läßt negative Werte polwärts von etwa 35° erken¬ 
nen und äquatorwärts davon, vor allem über den 
Wüstengebieten Afrikas und Asiens, besonders aber 
über der Sahara. Es erscheint uns als ein Parado¬ 
xon, dass die heißen Wüstengebiete gleichzeitig 
Gebiete negativer extraterrestrischer Strahlungsbi¬ 
lanz und so Energie-Senken in der Allgemeinen 
Zirkulation der Atmosphäre sind. Aber diese negati¬ 
ven Werte sind leicht erklärbar als Folge der hohen 
extraterrestrischen Albedo bis etwa 35 % (Bild 9.21 d) 
und der hohen langwelligen Ausstrahlung der Erd¬ 
oberfläche, die bei geringer Bewölkung in den Fens¬ 
terbereichen der atmosphärischen Gase ja teilweise 
unmodifiziert in den Weltraum hinaus geht. 
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Kurzwellige Strahlungsbilanz in W 
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Langwellige Strahlungsbilanz in W m“^ 
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Bild 9.21 a,b. Die Komponenten der extraterrestrischen Strahlungsbilanz in ihrer Verteilung über den ganzen Globus. 
Kurzwellige extraterrestrische Strahlungsbüanz = vom System Erde-Atmosphäre absorbierte solare Strahlung ={l-a^ 
langwellige extraterrestrische Strahlungsbilanz = vom System Erde-Atmosphäre emittierte terrestrische Strahlung = 

Daten wie bei Bild 9.20. Bilder: H. Mächel (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 
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Albedo in % 
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Bild 9.21 c,d. Die Komponenten der extraterrestrischen Strahlungsbilanz in ihrer Verteilung über den ganzen Globus, 
c Gesamtstrahlungsbilanz Qextr= (1 “ ^g) •^extr“ ^^extr! globale Albedo. Daten wie bei Bild 9.20. Bilder; H. Mächel (Mete¬ 
or. Inst. Univ. Bonn) 















































































































































































126 Teil II • Die meteorologischen Elemente 


Kapitel 9 ■ Die Strahlung 


G Die Strahlungsübertragung 

Die Strahlungsflussdichten sind auch 4-dimensio- 
nale Feld-Funktionen und damit - wie oben bereits 
betont - Funktionen der Höhe z. Das liegt daran, 
dass das Medium (Atmosphäre), durch das sich die 
Strahlung fortpflanzt, diese durch Emission und 
Absorption und Streuprozesse modifiziert. Dies 
zeigen auch die Bilder 9.4 und 9.16. In Abschn. 7.6 
haben wir bereits einen Einfluss der Strahlungs¬ 
wirkung auf die Änderung der inneren Energie bzw. 
Enthalpie erläutert. Eine gesamte Wirkung der un¬ 
terschiedlichen, unter A aufgeführten Strahlungs¬ 
flussdichten läßt sich beschreiben, wenn man die 
Netto-Strahlungsflussdichte, das ist die Strahlungs¬ 
bilanz Q, verwendet. Eine Änderung von Q mit z 
(z. B. AQ/Az) bedeutet, dass aus einer Schicht der 
Dicke Az mehr Strahlungsenergie heraus als hin¬ 
ein fließt (oder umgekehrt). Das bedeutet einen 
Energie-Verlust (oder Energie-Gewinn) der Schicht 
und, wenn keine anderen Energie-Quellen und 
-Senken vorhanden sind, eine Abkühlung (oder Er¬ 
wärmung). 

Dies Prinzip wird in Bild 9.22 erläutert. Als mög¬ 
liche Erwärmungsrate durch den Strahlungseffekt 
ergibt sich {dTldt)^^^= {llpCp)dQldz, wobei 
i^T/^t)^^^= 1 Kh’^ einer Strahlungsbilanzkonver¬ 
genz (das ist eine negative Divergenz von Q) dQldz 
von etwa 28 Wm“^/100 m entspricht. Derartige 
Beträge kommen als Gesamterwärmungsraten 


Fall 1 Fall 2 


i 




QlzJ 







Q(z,) ^ 



Bild 9.22. Änderung der vertikalen Komponenten Q des 
Vektors Strahlungsbilanz in einer Luftschicht zwischen den 
Höhen Zj und Zj. In beiden skizzierten Fällen ist AQ/Az > 0, 
und die Schicht gewinnt Energie durch AQ 


(s. Bild 9.23) in Bodennähe bei den dort stattfin¬ 
denden Erwärmungs- (am Vormittag) und Ab- 
kühlungs- (am Abend) Vorgängen durchaus vor, 
wobei aber auch die Differenzen oder Divergen¬ 
zen des turbulenten Flusses fühlbarer Wärme 
beteiligt sind. In der wolkenfreien Atmosphäre 
oberhalb der Grenzschicht liegen die Werte von 
(öT/öQgjj in der Größenordnung von 1 Kd“^ ent¬ 
sprechend dQldz ^ 1 (Wm“^)/100 m. Wolken füh¬ 
ren natürlich zu größeren Effekten. 

Emission, Absorption und Streuung finden an 
jedem einzelnen Molekül der Atmosphäre statt. 
Dabei bedeutet Emission die Umwandlung der in¬ 
neren Energie des Gases in Strahlungsquanten, 
Absorption die Umwandlung der Strahlungsquan¬ 
ten in innere Energie des Gases und Streuung die 
Umlenkung der Strahlungsquanten ohne Ände¬ 
rung der inneren Energie des Gases; die Streuung 
führt auch zur Reflexion der Strahlung (Rückwärts¬ 
streuung). Der integrale Effekt dieser komplexen 
Vorgänge ist eine Veränderung der betrachteten 
Strahlungsflussdichte auf dem durchstrahlten op¬ 
tischen Weg, z. B. bei der Ausstrahlung der Erdober¬ 
fläche in den Weltraum. Emission, Absorption und 
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Bild 9.23. Beispiel zur Änderung der turbulenten Flussdich¬ 
te fühlbarer Wärme H{z) und der Strahlungsbilanz Q(z) mit 
der Höhe an einem wolkenlosen Frühlingsmittag. Skizziert 
sind die Flussdichten H und Q in 0 und 50 m Höhe, ihre 
Differenzen AH = Hjo - Hg, AQ = Q 5 „ - Q„ und der Energie¬ 
gewinn der 50 m dicken Schicht 
50m 

f pCp— = Gew = AQ-AH 
J ^ dt 
0 

Alle Angaben in Wm“^. Der Gewinn Gew= 15 Wm“^ ent¬ 
spricht einem mittleren 30!8t der 50 m dicken Schicht von 
1,1 °Gh'. Daten von Schaller, s. Kraus (1987) 
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Streuung dienen dabei als Übertragungsprozesse; 
man spricht von Strahlungsübertragung. Da dies 
alles auf differentiellen Wegstrecken vor sich geht, 
ist es notwendig, eine Differentialgleichung aufzu¬ 
stellen, die z. B. dQldz in Abhängigkeit von Emissi¬ 
on, Absorption und Streuung und natürlich auch 
von der Wellenlänge beschreibt. Bei einer solchen 
Gleichung spricht man von einer Strahlungsüber¬ 
tragungsgleichung. Ihre Behandlung gehört in den 
Bereich der Theoretischen Meteorologie und dort 
in eine spezielle Strahlungs-Vorlesung. 

Hier wird nur eine Grundform dieses Gesetzes 
kurz erläutert. Wir betrachten dazu einen Strahl, 
der von der Fläche F ausgeht und in den Raumwin¬ 
kel d/3 gerichtet, also als spitzer Kegel darstellbar 
ist. Gehen von allen Punkten eines Flächenelemen¬ 
tes dF Strahlen in die gleiche Richtung mit dem 
gleichen Öffnungswinkel aus, dann entsteht ein 
Strahlenbündel, wie es Bild 9.24 zeigt. Wir betrach¬ 
ten nun die Strahlung in diesem Bündel und be¬ 
schreiben sie durch die Radianz = Strahldichte 
(s. Abschn. 9.2.1), die die SI-Einheit Wm“^sr“' be¬ 
sitzt. Das ist die Energie, die pro Zeiteinheit und 
pro Raumwinkeleinheit von der Flächeneinheit 
ausgeht. Diese Größe ist für die folgende Betrach¬ 
tung besonders gut geeignet, da sie ihren Wert mit 
dem Abstand von F nicht ändert, wenn keine mo¬ 
difizierenden Prozesse im Strahlengang wirksam 
werden. Integriert man die so definierte Strahl dich¬ 
te I über den durch den Normalenvektor h von F 
definierten Halbraum über dieser Fläche, so erhält 
man die Strahlungsflussdichte, die von dF in die¬ 
sen Halbraum ausgeht und die wir in Abschn. 9.2.4 



Bild 9.24. Zur Definition der Strahldichte I 


(dort wurde die Strahldichte = Radianz mit R be¬ 
zeichnet) als 7t/berechnet haben. 

Für eine solche Strahldichte bei einer bestimm¬ 
ten Wellenlänge Ä, also für I(Ä), gilt das Gesetz von 
Bouguer-Fambert 

dI{Ä) = -I{Ä) (J^^^pds = -I{Ä)dT 

wenn wir nur die Extinktion beschreiben wollen. 
Dabei ist cr^^^ = ^tabs Massen-Extinktions- 

koeffizient; dieser setzt sich aus dem Massen-Streu- 
koeffizienten und dem Massen-Absorptionskoeffi¬ 
zienten zusammen, ist von der Wellenläge Ä und 
dem durchstrahlten Material abhängig und besitzt 
die Einheit m^kg“^ Diese Größe wird auch Massen- 
extinktions-Querschnitt (pro Masseneinheit) ge¬ 
nannt. ist die Dichte des extingierenden Mediums, 
ds der durchstrahlte Weg und cr^^ipds =: drder op¬ 
tische Weg. In demselben betrachteten Strahlengang 
gibt es auch Quellen, die die Strahldichte verstär¬ 
ken. Analog zu oben gilt 

dI{Ä) = }{Ä) a^^pds 

wobei mit der Massen-Emissionskoeffizient 

(= cr^bs nach dem Kirchhoffschen Gesetz) und mit 
]{X) die von Ä und dem durchstrahlten Mate¬ 
rial abhängige Quellfunktion bezeichnet wird. 
Insgesamt erhält man eine Änderung der Strahl¬ 
dichte 


dI{Ä) = [- + a^J{Ä)]pds 

= -[l{Ä) - J{Ä)]dT - ^ }{Ä)dT 

^ext 

oder mit der Einfachstreualbedo 0 )^ = 


Diese Grundform der Strahlungsübertragungs¬ 
gleichung wird auch Schuster-Schwarzschild-Glei- 
chung genannt. Von dieser Grundgleichung bis zur 
Berechnung der Divergenz der Strahlungsbilanz im 
solaren und terrestrischen Bereich ist aber noch 
ein weiter Weg. 
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9.5 Optische Erscheinungen in der 
Atmosphäre 

In den bisherigen Abschnitten zur Strahlung in der 
Atmosphäre haben wir eine Reihe von Grundlagen 
erarbeitet - das ist ja der eigentliche Zweck dieses 
Buches - und dabei die energetische Seite des Strah¬ 
lungsumsatzes an Oberflächen und in Luftschichten 
stark in den Vordergrund der Betrachtung gestellt. 
In diesem letzten Abschnitt geht es ganz einfach um 
die Beobachtung von Strahlungsprozessen und da¬ 
mit verbundene Naturerlebnisse. Eine direkte Beo¬ 
bachtung ist dann möglich, wenn die uns angebo¬ 
renen Strahlungssensoren, unsere Augen, empfind¬ 
lich für die betreffenden Wellenlängen sind, es sich 
also um Effekte bei der sichtbaren Strahlung han¬ 
delt. Dabei sehen wir dann wunderbare Erscheinun¬ 
gen. Von solchen Licht-Erscheinungen sei in diesem 
Abschnitt die Rede, so z. B. von Regenbögen, Halos, 
Nebensonnen, Luftspiegelungen, Himmelsfärbun¬ 
gen, der blauen Sonne, Glorien (Heiligenschein, Bro¬ 
ckengespenst), Lichtsäulen und dem grünen Strahl. 
Dies alles sind farbige Phänomene und manche von 
solcher Großartigkeit, dass der Beobachter sie stau¬ 
nend betrachtet. Sie entstehen durch Reflexion, 
Streuung, Brechung, Beugung und/oder Absorpti¬ 
on der von der Sonne kommenden sichtbaren Strah¬ 
lung an den Bestandteilen der Atmosphäre, also den 
Gasmolekülen und den Aerosolteilchen. Letztere 
sind vor allem Wassertropfen und Eisteilchen, aber 
auch Staubpartikel. Hier soll dieses auch als „Optik 
der Atmosphäre“ bezeichnete Teilgebiet nur sehr 
kurz behandelt werden. Der interessierte Leser sei 
auf das alte Standardwerk von Pernter und Exner 


(1922) und die guten Bücher von Dietze (1957) und 
Greenler (1980) verwiesen. 

A Rayleigh- und Mie-Streuung 

(Lord Rayleigh, 1842-1919; G.Mie, 1868-1957) 

Der Streuprozess kann zunächst so verstanden wer¬ 
den, dass die z. B. auf ein Luftmolekül auffallende 
Strahlung dieses zu einer Dipolstrahlung in alle 
Richtungen anregt. Dabei bleibt die Strahlungsener¬ 
gie, also auch die Frequenz, erhalten. Darauf basiert 
unter der Annahme, dass die Wellenlänge A viel grö¬ 
ßer als der Moleküldurchmesser a ist, die klassische 
Theorie von Rayleigh für Molekülstreuung. Mie er¬ 
weiterte sie für große Teilchen (z. B. Aerosolteil¬ 
chen), wobei er die Voraussetzungen der Dipol¬ 
strahlung und A » fl (und einige andere) fallen ließ. 

Die Rayleighsche Theorie ergibt für den Streu¬ 
koeffizienten und damit auch für den gestreuten 
Anteil der Strahlung cr^tr“- ^ Mie-Theorie für 
den Dunststreukoeffizienten liefert bei einer mitt¬ 
leren Größenverteilung der Dunstteilchen in der 
Atmosphäre cr^tr“- der Exponent schwankt 
aber in Abhängigkeit von der realen Verteilung zwi¬ 
schen -0,5 und -3,0. In Tabelle 9.6 verdeutlichen 
einige Zahlenwerte die Unterschiede beim gestreu¬ 
ten Anteil der Strahlung in Abhängigkeit von der 
Wellenlänge. 

Man erkennt, dass an Molekülen die kurzwellige 
solare Strahlung (blauer Anteil) sehr viel stärker 
als die langwellige gestreut wird, dass bei mittle¬ 
rem Dunst der Unterschied nur noch relativ gering 
ausfällt und bei starkem Dunst nahezu verschwun¬ 
den ist. Nun ist die Himmelsstrahlung ja gestreute 


Tabelle 9.6. 

Die Wellenlängen-Abhän- 
gigkeit der Streuung an at¬ 
mosphärischen Gasmole¬ 
külen und Dunstteilchen 

Streuung bei 

Ain pm 

Streuung durch 

Luftmoleküle 
in pm"'' 

mittleren Dunst 

3 - 1.3 • .,^- 1,3 

A in |jm 

starken Dunst 

A"°'^ in pm”“'^ 


0,3 

123,0 

4,8 

1,8 


0,4 

39,0 

3,3 

1,6 


0,5 

16,0 

2,5 

1,4 


0,6 

7,7 

1,9 

1,3 


0,7 

4,2 

1,6 

1,2 


0,8 

2,4 

1,3 

1,1 


1,0 

1,0 

1.0 

1,0 




9.5 • Optische Erscheinungen in der Atmosphäre 


129 


Sonnenstrahlung und bei klarer, von Dunst und 
Partikeln freier Luft wegen der Abhängigkeit 
im Wesentlichen kurzwellig. Somit erscheint der 
Himmel blau. Dieser Blauanteil fehlt in der direk¬ 
ten Sonnenstrahlung, die deshalb leicht gelb ist. Bei 
sich verstärkendem Dunst wird der Himmel immer 
weißlicher, ja bei starkem Dunst erscheint er selbst 
bei Fehlen von Wolken ganz weiß; auch die Sonne 
scheint dann weiß. 

Bei Sonnenaufgang und -Untergang beobach¬ 
tet man bei sehr reiner Luft eine rote Sonne, weil 
bei dem langen durchstrahlten Weg viel blaues 
Licht aus der direkten Sonnenstrahlung heraus¬ 
gestreut wird. Besonders spektakulär ist natürlich, 
wenn Wolken oder Berge (Alpenglühen) von der 
roten direkten Sonnenstrahlung beleuchtet werden. 
Übrigens sind die oft zitierten „Regeln“ „Abend¬ 
rot, gut Wetter Bot’“ und „Morgenrot, schlecht Wet¬ 
ter Bot’“ natürlich Unsinn. 

Im September 1950 konnte auf der Nordhalb¬ 
kugel eine blaue Sonne beobachtet werden. Das 
Phänomen wurde durch Rauchpartikel in der obe¬ 
ren Atmosphäre verursacht. Diese stammten von 
ausgedehnten Waldbränden im Westen Kanadas 
und wurden mit der Höhenströmung um die gan¬ 
ze Nordhalbkugel transportiert. Der Effekt rührt 
daher, dass bei größeren Partikeln der Streukoeffi¬ 
zient eine komplizierte Funktion der Wellenlänge 
ist und dass gerade bei diesen Rauchpartikeln ein 
Minimum der Streuung im Blaugrün lag (s. auch 
Dietze 1957, S. 201). 

B Lichtbrechung 

Das Prinzip der Lichtbrechung (Refraktion) ist aus 
der Physik bekannt. Hier sei der Leser an das Snel- 
liussche Brechungsgesetz erinnert, das besagt, dass 
der in ein dichteres Medium einfallende Strahl ent¬ 
sprechend dem Verhältnis des Brechungsindex des 
dichteren zu dem des dünneren Mediums zum Ein¬ 
fallslot hin abgelenkt (gebrochen) wird. Der Bre¬ 
chungsindex und so auch der Brechungswinkel sind 
abhängig von der Wellenlänge (Dispersion) und 
nehmen beim sichtbaren Licht mit abnehmender 
Wellenlänge zu. So werden kurze Wellen (z. B. blaues 
Licht) stärker gebrochen als lange (z. B. rotes Licht). 

Bild 9.25 zeigt, wie ein in die Atmosphäre von 
außen einfallender Strahl wegen der nach unten 


zunehmenden Dichte zum Einfallslot hin gebro¬ 
chen wird. Dieser Effekt hat eine Fülle von Folgen: 

Der Beobachter sieht die Sonne höher, als sie 
wirklich steht. Für 0° Sonnenhöhe ist die astronomi¬ 
sche Refraktion etwa 1/2° und damit etwas größer 
als der Winkeldurchmesser der Sonne. Deshalb se¬ 
hen wir die Sonne bei Sonnenaufgang (-Untergang) 
schon (noch) voll, wenn sie noch (schon) vollstän¬ 
dig unter dem Horizont steht. Das bewirkt eine Ver¬ 
längerung des Tages. In den Polargebieten können 
zeitweise so starke vertikale Dichtegradienten auf- 
treten, dass die astronomische Refraktion mehrere 
Grad beträgt. Da die Sonnenbahn hier zudem sehr 
flach verläuft, kommt es zu einer beträchtlichen 
Verlängerung des Tages. In Nowaja Semljakann z. B. 
durch den Gesamteffekt der astronomischen Re¬ 
fraktion die Polarnacht, das ist die Zeit im Winter, 
in der die Sonne nicht zu sehen ist, bis zu 15 Tagen 
kürzer ausfallen als sich aus den einfachen geome¬ 
trischen Verhältnissen ergibt. 

Die Abplattung der Sonnen- und Mondscheibe 
bei Horizontstand rührt daher, dass die Refraktion 
beim Höhenwinkel von 1/2° bereits um 6' (d. i.20 % 
des Winkeldurchmessers der Sonne) kleiner ist als 
bei 0°. 

Dass Sonne und Mond am Horizont größer aus- 
sehen als bei höherem Stand, liegt nicht an der Re¬ 
fraktion. Dies ist vielmehr eine optische Täuschung, 
ein Schätzfehler des Winkels. Übrigens unterliegen 
wir demselben Winkel-Schätzfehler auch bei der 
Beobachtung der Sonnenhöhe. Bild 9.26 zeigt die¬ 
sen für einen „mittleren Beobachter“. 



Bild 9.25. Zur Brechung eines von * ausgehenden Licht¬ 
strahles (dick) in der nach unten dichter werdenden Atmo¬ 
sphäre. Ein Beobachter in B vermutet die Lichtquelle in ®, 
also an einer „höheren“ Stelle 
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Bild 9.26. Wahrer {über dem Kreisbogen) und geschätzter 
(innen) Höhenwinkel. Nach Dietze (1957) 



- - - rot - grün - blau 


Bild 9.27. Das Prinzip der Entstehung des „grünen Strahls“. 
Nach Dietze (1957) 

Bild 9.27 zeigt das Prinzip des Grünen Strahls. 
Dies ist ein kurzer grüner Blitz von etwa 1 s Dauer, 
der bei klarem Himmel unmittelbar nach dem Ver¬ 
schwinden (bzw. vor dem Erscheinen) der Sonne 
beobachtet werden kann. Man spricht auch vom 
„Grünen Segment“; dieses ist kleiner als 1/60 des 
gesamten Sonnendurchmessers. Der Grüne Strahl 
kommt daher, dass die astronomische Refraktion 
auch noch von der Wellenlänge abhängt, wodurch 
aber als letzte (bei Sonnenuntergang) Farbe des 
sichtbaren Spektrums Blau zu sehen sein müßte. 
Bei dem langen Weg durch die Atmosphäre spielt 
aber zusätzlich zur Refraktion auch die Extinktion 
(im direkten Sonnenlicht) durch die Rayleigh- 
Streuung eine Rolle. Dadurch verschwindet das 
Blau aus dem Spektrum und es bleiben (von oben 
nach unten) nur Grün, Gelb und Rot. Dass wir den 
obersten grünen Saum der Sonne und das Spek¬ 
trum Grün-Gelb-Rot nicht sehen können, solange 
auch andere Teile der Sonne als das grüne Segment 
über dem Horizont stehen, liegt daran, dass diese 
Teile die spektralen Effekte überstrahlen. Bilder 
vom Grünen Segment finden sich auf Seite 153 in 


dem wunderschönen Wolkenbuch „Glouds of the 
World“ von Richard Scorer und als Plate 7-11 in 
dem viele ausgezeichnete Bilder von optischen Er¬ 
scheinungen in der Atmosphäre zeigenden Buch 
„Rainbows, Halos and Glories“ von Robert Green- 
1er. Auf Plate 7-10 des zuletzt genannten Buches 
gibt es ein Bild der horizontnah aufgenommenen 
Venus, das das oben beschriebene Spektrum mit 
den Farben Grün-Gelb-Rot zeigt. Sehr eindrucks¬ 
voll ist auch das Titelbild auf Heft Nr. 6,Vol. 53,1998 
der Zeitschrift „Weather“. 

Ein weiterer Refraktionseffekt, der mit der räum¬ 
lich unterschiedlichen Luftdichte zusammenhängt, 
sind die Luftspiegelungen. Sehr bekannt ist die Spie¬ 
gelung des Himmels über stark aufgeheizten As¬ 
phaltstraßen, hier erwähnt als Beispiel für eine Luft¬ 
spiegelung nach unten. Spektakulärer empfin¬ 
den wir, wenn ein fernes Sichtziel hochgehoben er¬ 
scheint oder sogar mehrfach, zum Teil auch auf dem 
Kopf stehend, gesehen wird. Das ist ein Beispiel für 
eine Luftspiegelung nach oben. Wenn man einen 
einzigen Gegenstand mehrfach sieht, dann bedeu¬ 
tet das, dass es für die von dem Gegenstand ausge¬ 
henden Lichtstrahlen mehrere Wege gibt, um ins 
Auge des Beobachters zu gelangen. Bei solchen Spie¬ 
gelungen in der Luft handelt es sich im Sinne der 
Refraktions-Theorie um Totalreflexion, die eintritt, 
wenn ein Lichtstrahl von dichterer in weniger dichte 
Luft übertreten will, dann aber in der dichteren Luft 
verbleibt. Man kann leicht verstehen, dass sich die¬ 
se Effekte nur bei nahezu horizontalem Strahlen¬ 
gang ergeben. Komplizierte Luftspiegelungen kön¬ 
nen die seltsamsten Bilder erzeugen (Fata Morga- 
na). Bild 9.28 zeigt ein Beispiel für eine Luftspiege¬ 
lung nach unten, Bild 9.29 für eine nach oben. Na¬ 
türlich sind in den Bildern 9.25, 9.28 und 9.29 die 
Krümmungen der Strahlengänge im Vergleich mit 
der Wirklichkeit stark übertrieben gezeichnet. 

Ein Refraktions- oder Spiegelungseffekt an 
Eisteilchen sind die Halos (griech. halon = Kreis). 
Dies ist ein Komplex von verschiedenen farbigen 
Erscheinungen in Form von Flecken, Streifen und 
besonders von Ringen. Die bekannteste Form ist 
ein Ring [J] (die Zahlen in eckigen Klammern be¬ 
ziehen sich auf die Kennzeichnungen in Bild 9.30) 
mit rotem Innenrand und blauem Außenrand in 
22° Abstand von der Sonne, der „22°-Halo“. Diesen 
kann man oft nur teilweise sehen, er trägt häufig 
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Bild 9.28. Beispiel für eine Luftspiegelung nach unten bei 
einer nach unten sehr starken Zunahme der Lufttemperatur, 
a Der Beobachter B sieht den Gegenstand G {dicker Pfeil) 
über einen direkten Strahl 1 und den über den vom Gegen¬ 
stand zunächst mehr abwärts gerichteten, dann aber total 
reflektierten Strahl 2. Letzterer besitzt in B eine Richtung, 
als ob er von G’ her käme. Der Beobachter sieht also “dop¬ 
pelt”, wie es der dünne Doppelpfeil ganz links schematisch 
zeigt. Falls G eine Stadtsilhouette ist, ergibt sich das in b 
gezeigte BUd. Dabei müßte der untere (gespiegelte) Teil deut¬ 
lich größer erscheinen als der obere, wenn in b auch die 
durch den dünnen Doppelpfeil in a dargestellten Verhält¬ 
nisse von direktem zu reflektiertem Bild gelten würden. Statt 
des Gegenstandes kann man auch oft den nach unten ge¬ 
spiegelten Himmel sehen, was in der über Asphaltstraßen 
aufgeheizten Luft dann so aussieht, als ob sich eine Wasser¬ 
fläche auf der Straße befände. Nach Dietze (1957) 

einen oberen Berührungsbogen [3] und weist an 
den Seiten Nebensonnen (auch innen rot und außen 
blau) [6] auf. Halos entstehen vor allem durch die 
optische Wirkung der Eiskristalle von Cirrus-Wol- 
ken. Die Form der Eisteilchen und ihre Lage zur 
einfallenden Sonnenstrahlung bestimmen die ent¬ 
stehende Erscheinung. Halos treten auch bei in 
Bodennähe schwebenden Eisteilchen auf, also bei 
Eisnebel oder in Diamantstaub (s. Abschn. 15.3.2). 
Die Halos ordnen sich um die Sonne, man kann sie 
(schwächer und nicht farbig) auch beim Mond be¬ 
obachten. Die durch Brechung entstehenden Ha¬ 
los sind farbig, reine Spiegelungs-Halos weiß. Man 
kann (selten) Halos auch in absolut blauem Him¬ 
mel sehen, wenn die blaue Streustrahlung es nicht 
erlaubt, die schwache Cirrus-Bewölkung wahrzu¬ 
nehmen. Die in Bild 9.30 dargestellte Vielfalt ist in 
der Legende beschrieben. 

Regenbögen entstehen durch Brechung an der 
Grenze zwischen Luft und Wassertropfen, Reflexi¬ 
on an der Tropfeninnenfläche und Interferenz der 




Bild 9.29. Beispiel für eine Luftspiegelung nach oben bei ei¬ 
ner nach oben sehr starken Zunahme der Lufttemperatur, 
a einfacher Strahlengang, b Strahlengang bei mehrfacher 
Spiegelung. Der Beobachter B sieht den Gegenstand G {di¬ 
cker Pfeil) bei a zweimal und zwar aufrecht hoch in die Luft 
gehoben {oberer dünner Pfeil) und über den normalen direk¬ 
ten Strahlengang {unterer dünner Pf eil). Im Falle des Bildes b 
sieht er ihn dreimal, so wie es die Bilder der dünnen Pfeile 
ganz links schematisch zeigen. An den Strahlengängen des 
Bildes b {dünn ausgezogen) ist angeschrieben, zu welchen 
der drei Bilder sie gehören und von welcher Seite des Pfei¬ 
les (Spitze oder Fußpunkt) sie kommen. Nach Dietze (1957) 

gebrochenen und reflektierten Lichtstrahlen. Sie 
liegen auf konzentrischen Kreisen, deren Mittel¬ 
punkt der Gegenpunkt der Sonne ist. Der Haupt¬ 
regenbogen (rot außen, violett innen) umgibt den 
Sonnengegenpunkt in 42° Abstand, der Nebenre¬ 
genbogen (rot innen, violett außen) in 51°. Daneben 
gibt es auch noch schwach leuchtende sekundäre 
Regenbögen. Der Hauptregenbogen entsteht durch 
einmalige, der Nebenregenbogen durch zweimali¬ 
ge innere (an den Innenflächen der Tropfen) Re¬ 
flexion. 

C Lichtbeugung 

Optische Beugung tritt an Öffnungen (z. B. an ei¬ 
nem optischen Spalt) und Hindernissen im Strah- 
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Bild 9.30. Die Lage der häufigsten Halos an der Himmelshalbkugel. H kennzeichnet die Horizontalebene, von der aus der 
Beobachter B die Sonne S und folgende Erscheinungen sieht: [1] 22°-Halo (der kleine Ring) mit rötlichem Innenrand; 
[2] 46°-Halo (der große Ring) ebenfalls mit rötlichem Innenrand; [3] und [4] oberer und unterer Berührungsbogen; 
[5] umschriebener (elliptischer) Halo; [6] Nebensonnen, bei Horizontstand der Sonne liegen sie auf dem 22°-Ring, bei 50° 
Sonnenhöhe sind sie 32° von der Sonne entfernt; [7] Horizontalkreis, weiß, läuft parallel zum Horizont durch die Sonne; 
[8] Lichtsäule, weiß; [9] Zirkumzenitalbogen; [10] seitliche untere Berührungsbögen (zum 46°-Ring); [IJ] Bögen von 
Lowitz = seitliche Berührungsbögen zum 22°-Ring; [12] Gegensonne. Die Lichtsäule kann zusammen mit einem Teil des 
Horizontalkreises das Lichtkreuz bilden. Ein Beobachter, der unter sich eine Eiswolke hat, kann in ihr in gleicher Azimutrich¬ 
tung wie die Sonne und in negativer Sonnenhöhe eine Untersonne (teilweise mit einer nach unten gehenden Lichtsäule) 
sehen. Aus Dietze (1957) 


lengang (z. B. Wolkentröpfchen) auf und ist eine an 
den Rändern entstehende recht komplizierte Wel¬ 
lenerscheinung. Durch Beugung an den Wasser¬ 
tröpfchen oder den Eiskristallen der Wolken ent¬ 
stehen Kränze um Sonne und Mond mit einem re¬ 
lativ kleinen Winkelabstand vom Kranzmittelpunkt. 
Sie fallen umso größer aus, je kleiner die beugen¬ 
den Teilchen sind. Anders als bei den Halos sind 
sie innen blau und außen rot. Man sagt: die Sonne 
(der Mond) hat einen Hof. 

Eine Glorie ist ein Kranz im Gegenpunkt der 
Sonne; sie umgibt den auf Wolken oder einer Nebel¬ 
decke (Nebelwand) fallenden Schatten z. B. eines 
Beobachterkopfes oder des Flugzeuges, in dem der 
Beobachter sitzt. Der Beobachter sieht den Schat¬ 
ten seines Kopfes mit einem Heiligenschein umge¬ 
ben. 

Das Brockengespenst ist der vergrößert erschei¬ 
nende Schatten des Beobachters auf einer Nebel¬ 
wand. Die Sonne steht hinter dem Beobachter, und 
der Schatten erscheint vergrößert, weil er von der 
Glorie umgeben ist. 


9.6 Die Strahlungsmessung 

In den Kapiteln über den Luftdruck, die Windge¬ 
schwindigkeit, die Temperatur und die Luftfeuch¬ 
tigkeit wurden jeweils grundlegende Messprinzi¬ 
pien dieser Größen besprochen. Dies soll nun auch 
für die Strahlung geschehen. Dabei gilt es aber eben¬ 
so, sich zu beschränken. So können wir hier kei¬ 
neswegs auf die umfangreichen Fernerkundungs¬ 
verfahren meteorologischer Größen eingehen, 
gleich, ob es sich um solche von der Erdoberfläche 
oder von Satelliten aus handelt. Wir wollen vielmehr 
hier nur einige Verfahren besprechen, mit denen 
man die in Abschn. 9.4 erläuterten und in der Glei¬ 
chung für die Gesamt-Strahlungsbilanz zusammen¬ 
gefaßten Strahlungsflussdichten mißt. Es sei so zu¬ 
nächst auf die in Abschn. 9.4A dargebotene Nomen¬ 
klatur und die dort aufgestellten Gleichungen ver¬ 
wiesen. Es geht um Strahlungsflussdichten an ei¬ 
ner horizontalen Fläche, die im Prinzip irgendwo 
in der Atmosphäre oder an ihrem oberen oder un¬ 
teren Rand liegen kann. Die Geräte, die dort nach 
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Bild 9.31. Schnitt durch ein (kreisrundes) Pyranometer zur Messung der solaren Strahlung aus dem oberen Halbraum. 
Das ringförmige Schutzblech mit einem äußeren Radius von 15 bis 30 cm (je nach Fabrikat) soll die unteren Teile des Ge¬ 
rätes vor asymmetrisch einfallender solarer Strahlung und auch vor Niederschlag schützen 


oben oder unten gerichtet sind, um die entsprechen¬ 
de Strahlung aus dem oberen oder unteren Halb¬ 
raum zu empfangen, können wir uns auf sehr un¬ 
terschiedlichen Geräteträgern montiert vorstellen, 
so z. B. an einem Flugzeug, an einem Mast oder Ge¬ 
stell in unterschiedlicher Höhe über der Erdober¬ 
fläche. Bei der Strahlung, die ein Radiometer - dies 
ist ein allgemeiner Ausdruck für viele Strahlungs¬ 
messgeräte - aus einem Halbraum, also aus dem 
Raumwinkel 27t sr (s. Abschn. 9.2.2) empfängt, 
spricht man vielfach von einer „27t-Strahlung“. 

Nahezu alle Anteile der in Abschn. 9.4A erläu¬ 
terten Gesamt-Strahlungsbilanz lassen sich mit re¬ 
lativ geringem Aufwand direkt messen. Um das 
Prinzip zu erläutern, beginnen wir hier mit der 
Messung der gesamten solaren Strahlung von oben 
Ki. Bild 9.31 zeigt eine messtechnische Anordnung, 
wie man diesen Term erfassen kann. Ein Gerät, das 
Ki mißt, nennt man Pyranometer. 

Die kurzwellige Strahlung aus dem oberen Halb¬ 
raum fällt durch die für solare Strahlung durchläs¬ 
sige Glashaube auf die geschwärzte Empfängerflä¬ 
che (aktive Seite) der Thermobatterie (s. Abschn. 7.7), 
deren passive Seite in gutem thermischen Kontakt 
zu einem thermisch trägen (s. ebenfalls Abschn. 7.7) 
Metallblock steht. Um die Messvorschrift abzuleiten, 
stellen wir die Energiebilanz der Empfängerfläche 

Qj - ßg - - Eß = 0 

auf, wobei der Index sagt, dass es sich um die je¬ 
weilige Energieflussdichte an der Empfängerfläche 
handelt. Da diese trocken ist, entfällt der turbulen¬ 
te Fluss latenter Wärme des Wasserdampfes ßg. Für 
die Strahlungsbilanz ergibt sich: 

Qg = Kfg - Ktg + Lf g - Ltg 


Bei idealer Durchlässigkeit der Glashaube für 
solare (kurzwellige) Strahlung ist Kfg gleich der zu 
messenden solaren Strahlung von oben Ki, also 
gleich der Globalstrahlung (S + D) mit S = direkte 
Sonnenstrahlung und D = Himmelsstrahlung. Neh¬ 
men wir weiter eine ideale Schwärzung der Empfän¬ 
gerfläche an, so gilt Ktg= 0 und Ltg= aTg. Schließ¬ 
lich sei die Glashaube für thermische Strahlung 
schwarz, was zu Ltg =cT^ führt. Dabei ist Tg = Tem¬ 
peratur der Empfängerfläche und Tjj = Temperatur 
der Haube. Unter diesen Voraussetzungen läßt sich 
die Strahlungsbilanz durch 

Q^=Ki+aT^-aT^ 

beschreiben. 

Mit der Wärmedurchgangszahl ß der Thermo¬ 
batterie und der Temperatur Tp ihrer passiven Sei¬ 
te und so des Metallblockes ist ßg = yö(Tg- Tp). 

Mit Tg = Lufttemperatur innerhalb der Haube 
und der Wärmeübergangszahl «g (s. Abschn. 7.6 
und 7.7) gilt Hg= «g(rg- Tg). 

Die Energiebilanz der Empfängerfläche lautet nun: 

Ki + oT^-aT^- ß(T^-Tfl - aflT^-Tß = 0 

Aus ihr läßt sich Ki ermitteln, wenn man die 
übrigen Terme kennt, also auch die verschiedenen 
Temperaturen mißt. Zunächst aber versuchen wir, 
diese „Messvorschrift“ weiter zu vereinfachen. Durch 
den Einbau einer zweiten, inneren Glashaube mit 
kleinerem Durchmesser unterhalb der ersten (in 
Bild 9.31 nicht eingezeichnet) erreicht man, dass es 
nur einen kleinen, vernachlässigbaren langwelligen 
Wärmeaustausch zwischen der inneren Haube und 
der Empfängerfläche gibt: aTn» aTg. Außerdem ist 
auch der Luftaustausch innerhalb der Hauben stark 
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behindert, und kann vernachlässigt werden. Da¬ 
mit bleibt von der letzten Gleichung nur noch 

Ki= ß{Tj:-Tj.) = {ß/ey)U 

Letzteres gilt, wenn man für die an der Thermo- 
batterie gemessene Spannung li in Abhängigkeit 
von der Thermokraft e^die Beziehung Lt = eßT^ - Tp) 
verwendet. Das Ergebnis ist bestechend einfach: Die 
gesamte von oben kommende solare Strahlung 
kann durch die Temperaturdifferenz zwischen ak¬ 
tiver und passiver Seite der Thermobatterie erfaßt 
werden. Sie ist proportional der an der Thermobat¬ 
terie erzeugten Spannung li. Der Faktor ßle^ mit 
der Einheit (Wm“^)/V (V = Volt) wird durch Ei¬ 
chung des Gerätes festgestellt. Die heutzutage in Py¬ 
ranometern verwendeten Thermobatterien besitzen 
eine Empfindlichkeit e^lß bis zu 50 pV/(Wm“^). 
So einfach dieses Messprinzip nun erscheinen mag, 
die Probleme beginnen bei den Eichverfahren und 
wenn man die Genauigkeit der Messung erhöhen 
will. Dann gilt es, die oben aufgelisteten einfachen 
Annahmen genauer zu betrachten und vor allem 
die physikalischen Eigenschaften von Haube und 
Empfängerfläche kennen zu lernen, so die Durch¬ 
lässigkeit und das Absorptionsvermögen der Hau¬ 
be in Abhängigkeit von der Wellenlänge und die 
Abhängigkeit des Absorptionsvermögens der Em¬ 
pfängerfläche vom Einfallswinkel der Strahlung. 

Große Bedeutung kommt auch dem Trägheits¬ 
verhalten (s. Abschn. 7.7) bei stark schwankender 
Irradianz, also z. B. bei sehr wechselhafter Abde¬ 
ckung der Sonne durch Wolken, zu. Man muss also 
das „dynamische Verhalten“ des Pyranometers un¬ 
tersuchen, wobei das Gesamtgerät als ein gekop¬ 
peltes System aus mehreren unterschiedlich trägen 
Elementen (vor allem die trägheitsarme Empfän¬ 
gerfläche und der recht träge Metallblock auf der 
passiven Seite der Thermobatterie) zu betrachten ist. 

Hier liegt ein Beispiel dafür vor, was wir in 
Abschn. 7.7 besprochen haben, dass nämlich 

■ die Energiebilanz der Messfühleroberfläche in 
vielen Fällen ein guter Weg ist, um messtech¬ 
nisch eine Größe zu erfassen und 

■ die Temperaturmessung ein Basismessverfah¬ 
ren dar stellt, weil über eine Messung der Tempe¬ 
ratur viele andere physikalische und meteoro¬ 
logische Größen zugänglich sind. 


Als nächstes betrachten wir ein ähnlich aufge¬ 
bautes Messgerät, bei dem wir lediglich die Glas¬ 
haube durch eine Kunststoffhaube ersetzen, die ide¬ 
al durchlässig für den terrestrischen Spektralbe¬ 
reich zwischen 4 und 100 pm und schwarz im so¬ 
laren Bereich sei. Wir wollen damit die langwellige 
Strahlung von oben L f (auch atmosphärische Ge¬ 
genstrahlung genannt, s. Abschn. 9.4A) messen. Ein 
solches Strahlungsmessgerät nennt man Pyrgeo¬ 
meter. Als Strahlungsbilanz der Empfängerfläche 
ergibt sich Li- cTj. Wenn man wieder den Ener¬ 
gietransport durch Luftaustausch innerhalb der 
Haube vernachlässigt, also = 0 setzt, gelangt man 
zu 

Li = aT*-i- ßiTj:-Tp) = 0 

Hier gelingt es nicht, die Messgröße Li aus¬ 
schließlich durch die Temperaturdifferenz an der 
Thermobatterie zu erfassen. Vielmehr ist es nun die 
langwellige Strahlungsbilanz L i - cTg, die sich als 
proportional zu dieser Temperaturdifferenz ergibt. 
Mit der Entwicklung in eine Taylorreihe kann man 
Tg auch als Funktion von Tp ausdrücken: 

crg"=c(rp+Ar)"=c[rp+(rg-rp)]" 

= cTpV 4crp"(rg- Tp) 

Dadurch ergibt sich 
Li={ß+ 4 gT^){ Tg - Tp) + cTp^ 

Um die atmosphärische Gegenstrahlung zu er¬ 
halten, muss also nicht nur die Temperaturdiffe¬ 
renz (Tg - Tp) über die Thermospannung erfaßt 
werden, sondern zusätzlich auch entweder die Tem¬ 
peratur der aktiven oder der passiven Seite der 
Thermobatterie. Der Einbau von kleinen Tempe¬ 
ratursensoren (meist sind es Thermistoren) zur 
Messung von Tg oder Tp löst dieses Problem; man 
kann auch die Thermobatterie und den Tp messen¬ 
den Thermistor so in einem Schaltkreis vereinen, 
dass dessen Ausgangsspannung direkt gegen Li 
eichbar ist. Will man eine hohe Messgenauigkeit 
erreichen, so muss man - wie oben beim Pyrano¬ 
meter angedeutet - statt der einfachen Annahmen 
die mannigfaltigen Geräte-Gharakteristika im La¬ 
bor messen und berücksichtigen. Beim Pyrgeome¬ 
ter fällt darunter auch die Haubentemperatur, weil 
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es keine Hauben gibt, die im Langwelligen ideal 
durchlässig sind. Genaueres zur Eichung von Pyr¬ 
geometern findet man z. B.bei Fairall et al. (1998). 

Eine Messung der kurzwelligen Strahlungsbi¬ 
lanz {Ki - K't) läßt sich durch zwei Pyranometer 
bewerkstelligen, von denen eines nach oben, das 
andere nach unten schaut. Ebenso kann man die 
langwellige Strahlungsbilanz {Li - L'l) durch zwei 
Pyrgeometer messen. 

Zur Messung der Gesamtstrahlungsbilanz Q 
benötigt man nach diesem Konzept vier Geräte. 
Will man Q mit nur einem Gerät messen, so bietet 
sich eine Konstruktion mit sehr dünnen Hauben 
(z. B. aus Polyäthylen) an, die sowohl im solaren 
als auch im terrestrischen Spektralbereich in ge¬ 
wissem Maße durchlässig sind. Die Messanordnung 
(s. Bild 9.32) enthält nur eine Thermobatterie, die 
auf beiden Seiten eine geschwärzte Oberfläche 
trägt. Auf ihre obere Seite fällt die von oben kom¬ 
mende, auf ihre untere Seite die von unten kom¬ 
mende Strahlung. Die Ausgangsspannung ist dann 
direkt proportional der Strahlungsbilanz, wenn 
man - wie schon mehrmals betont - störende Ef¬ 
fekte durch langwellige Strahlungsströme und nicht 
ideale Bedingungen in den Griff bekommt. Dazu 
gehört z. B. auch die Belüftung der Hauben, so dass 
beide die Temperatur der umgebenden Luft anneh¬ 
men. Tiefer gehende Informationen erhält man z. B. 
aus der Arbeit von Brotzge und Duchon (2000). 

Bei all diesen Geräten erzeugt die auf den Mess¬ 
fühler fallende Strahlung eine Erwärmung, die über 
die Temperatur des Sensors gemessen wird und so 
eine direkte Erfassung der Strahlungsflussdichte 
erlaubt. Man spricht deshalb von „kalorischen 
Strahlungsmessgeräten“ (lat. calor = Wärme). 

Erwähnt sei hier auch noch die von der WMO 
(World Meteorological Organization) 1965 emp¬ 
fohlene Terminologie der Strahlungsmessgeräte 
(s. dazu auch Goulson 1975): 

Bild 9.32. 

Prinzipskizze eines Strah¬ 
lungsbilanzmessers mit nur 
einer Thermobatterie. Unter 
idealen Bedingungen ist de¬ 
ren Ausgangsspannung di¬ 
rekt proportional der Strah¬ 
lungsbilanz 


■ Pyrheliometer: Instrument zur Messung der In¬ 
tensität der direkten Sonnenstrahlung bei senk¬ 
rechtem Einfall; man mißt die Strahlungsfluss¬ 
dichte auf einer senkrecht zur Strahlrichtung 
orientierten Empfängerfläche, das ist lg irt der 
Terminologie von Abschn. 9.4A. 

■ Pyranometer: Instrument zur Messung der so¬ 
laren Halbraumstrahlung. Nach oben orien¬ 
tiert mißt es die Globalstrahlung Ki= (S + D) 
= Summe aus der direkten Sonnenstrahlung auf 
eine horizontale Fläche S und diffuser Sonnen¬ 
strahlung D; schattet man die direkte Sonnen¬ 
strahlung ab, mißt es nur die Himmelsstrah¬ 
lung D. Nach unten orientiert, mißt es die sola¬ 
re Reflexstrahlung Kt. 

■ Pyrgeometer: Instrument zur Messung der ter¬ 
restrischen (langwelligen) Strahlungsbilanz 
(QL=Lt-Lt) einer horizontalen nach oben 
gerichteten schwarzen Fläche, die z. B. die Tem¬ 
peratur der umgebenden Luft besitzt. Kennt 
man die Lufttemperatur bzw. die Temperatur 
der schwarzen Fläche (in obiger Ableitung ist 
das Tj), dann ermöglicht ein Pygeometer die 
Messung der atmosphärischen Gegenstrah¬ 
lung L t. 

■ Pyrradiometer: Instrument zur Messung der 
Gesamtstrahlung, d. i. die solare und die terres¬ 
trische Strahlung, aus einem Halbraum, also bei 
horizontal orientierten Messfühlern entweder 
(Qi = Ki + Li) oder (Qt = Kt + Lt). 

Strahlungsbilanzmesser: 

m Net Pyranometer: Instrument zur Messung der 
kurzwelligen Strahlungsbilanz 
QK=Ki- Kt. 

■ Net Pyrgeometer: Instrument zur Messung der 
langwelligen Strahlungsbilanz 
Q^=Li-Lt. 



Thermobatterie 



untere Empfängerfläche 


untere Haube 
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■ Net Pyrradiometer. Instrument zur Messung der 
Gesamt-Strahlungsbilanz 
Q = Q^+ Q^= {Ki - Kt) + {Li- Lt) 

Die Bezeichnungen benutzen die griechischen 
Wörter pyr = Feuer, helios = Sonne und gä = Erde, 


das lateinische Wort radius = Lichtstrahl und aus 
dem Englischen net = netto. 

Technische Einzelheiten dieser Geräte sollen hier 
nicht weiter besprochen werden. Man findet sie z.B. 
im Internet unter den Firmenadressen www.kippzo- 
nen.com, www.eppleylab.com oder www.yesinc.com. 



Kapitel 10 

Der Aufbau der Atmosphäre 


Unser Ziel, mit dem Studium der meteorologischen 
Elemente schon sehr viel über atmosphärische Phä¬ 
nomene und Prozesse zu lernen, haben wir in den 
vorangegangenen Kapiteln intensiv verfolgt. In der¬ 
selben Absicht wollen wir nun in diesem letzten 
Kapitel von Teil II, das die meteorologischen Ele¬ 
mente erläutert, das Zusammenspiel dieser physi¬ 
kalischen Grundgrößen der Meteorologie beim 
Außjau der Atmosphäre betrachten. Die hier dar¬ 
gebotenen grundsätzlichen Strukturen der Atmo¬ 
sphäre gehören natürlich auch zum Grundwissen 
jeder Art von Klimatologie. 


10.1 Der vertikale Aufbau 

10.1.1 Einteilung nach dem Temperaturverlauf 

Der Temperaturverlauf mit der Höhe ist so bedeu¬ 
tend, dass er zur Grundlage für die Namengebung 
der einzelnen Höhenschichten geworden ist. Das 
liegt daran, dass die in den einzelnen Schichten ab¬ 
laufenden unterschiedlichen Prozesse sich in den 
Werten der Temperatur wiederspiegeln. Das „mitt¬ 
lere“ Temperaturprofil der Atmosphäre zeigt 
Bild 10.1. Wir wollen zunächst die einzelnen in die- 


Bild 10.1. 

Das vertikale Temperatur¬ 
profil der „U.S. Standard 
Atmosphäre 1976“ bis 
100 km Höhe. Diese reprä¬ 
sentiert näherungsweise 
das Jahresmittel der Bedin¬ 
gungen in mittleren Brei¬ 
ten. Als Vertikal-Koordina- 
te (Ordinate) ist links die 
geometrische Höhe z und 
rechts der Luftdruck p 
benutzt. Siehe auch Ta¬ 
belle 10.2 
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sem Bild mit Namen belegten Schichten und Grenz- 
Flächen besprechen und dann später auf Zahlen¬ 
werte für die verschiedenen Größen (Druck, Dich¬ 
te ...) eingehen. 

Die Troposphäre (griech. trepein = wenden,keh¬ 
ren) ist charakterisiert durch 

■ Temperaturabnahme mit der Höhe; 

m Starke Durchmischung, daher kommt auch der 
Name: es wird „das Oberste zuunterst und das 
Unterste zuoberst gekehrt“; 

■ Wolken- und Niederschlagsbildung als Folge des 
hohen Wassergehaltes und der starken Vertikal¬ 
winde, die mit der kräftigen Vermischung ver¬ 
bunden sind. 

Das Temperaturprofil steht in einem engen Zu¬ 
sammenhang mit 

■ der Strahlungsabsorption und -emission an der 
Erdoberfläche und der damit verbundenen - kli- 
matologisch betrachtet positiven - Strahlungs¬ 
bilanz Qo und den daraus resultierenden Flüs¬ 
sen Hq und £q in die Atmosphäre (s. Abschn. 9.4B); 

■ den Strahlungsübertragungsprozessen in der 
Atmosphäre selber (s. Abschn. 9.4G); 

■ der enormen vertikalen Durchmischung; wir 
werden in Teil III sehen, dass die mittlere 
Temperaturabnahme in der Troposphäre von 
0,65 °G/100 m sehr nahe beim sättigungs¬ 
adiabatischen Temperaturgradienten liegt. 

Die Tropopause (griech. pauem = aufhören) ist 
eine Fläche, die Obergrenze der Troposphäre. Oft 
wird aber auch von einer Tropopausenschicht als 
einer Übergangsschicht zwischen Troposphäre und 
Stratosphäre gesprochen. Sie ist dadurch charakte¬ 
risiert, dass 

■ die Temperatur von der Tropopausenhöhe an 
(im Mittel) mit der Höhe konstant bleibt oder 
(im Einzelfall) nur noch leicht ab- oder sogar 
leicht zunimmt. Beachte: eine Tropopause mit 
der hier erläuterten Struktur läßt sich in den 
meisten Fällen auch im Einzelfall, das heißt in 
einem einzelnen Radiosondenaufstieg, erken¬ 
nen. 


Auch die Tropopause ist bedingt durch Strah¬ 
lungsprozesse und vertikalen Austausch. Sie wurde 
1902 von dem französischen Meteorologen L. Teis- 
serenc de Bort und seinem deutschen Kollegen 
R. Assmann unabhängig voneinander und nahezu 
gleichzeitig durch unbemannte Registrierballon¬ 
aufstiege entdeckt. 

Die Stratosphäre (lat. stratus = geschichtet) ver¬ 
dankt ihren Namen der alten Anschauung, die Luft 
sei in dieser Schicht gleichmäßig (horizontal ho¬ 
mogen) geschichtet und ruhig. Sie wurde also als 
eine Art ruhige Deckschicht über der extrem turbu¬ 
lenten Troposphäre angesehen. Heute wissen wir, 
dass die in ihr ablaufenden physikalischen und che¬ 
mischen Prozesse innerhalb der Gesamtatmo¬ 
sphäre und ganz besonders auch für die Verhält¬ 
nisse an der Erdoberfläche von großer Bedeutung 
sind. Das betrifft einmal den stratosphärischen Ein¬ 
fluss auf das bodennahe Wetter; man kann z. B. zei¬ 
gen, wie die Verhältnisse in der Stratosphäre die 
Intensität der troposphärischen Tiefdruckgebiete 
mitbestimmen. Besonders wichtig ist die Rolle, die 
das stratosphärische Ozon (s. u.) spielt: es bildet 
einen Schutzschild gegen die kurzwellige ultravio¬ 
lette Sonnenstrahlung mit Wellenlängen < 0,3 pm, 
die das Potential besitzt, die Zellen der irdischen 
Lebewesen zu schädigen. Die Stratosphäre ist cha¬ 
rakterisiert durch 

■ einen Temperatur verlauf mit der Höhe, der im 
unteren Teil etwa konstant beim Wert der Tro- 
popausentemperatur liegt, dann aber im globa¬ 
len und langzeitlichen Mittel bis etwa 0 °G ansteigt; 

■ einen sehr geringen Wassergehalt und fast keine 
Wolken. Zu den wenigen Wolken, die auftreten, 
gehören die Perlmutterwolken, im Englischen 
mother ofpearl clouds oder nacreous clouds ge¬ 
nannt. Sie werden vor allem in Norwegen beob¬ 
achtet und stehen wahrscheinlich in Zusammen¬ 
hang mit an den Gebirgen entstehenden Lee- 
wellen; sie sind auch in den Tropen beobachtet 
worden; schöne Bilder finden sich in verschie¬ 
denen Heften der Zeitschrift „Weather“ (s. z. B. 
7/1975, 7/1978 und 11/1996); 

■ einen sehr hohen Ozongehalt, der mit der sola¬ 
ren Einstrahlung und auch mit der stratosphä¬ 
rischen Zirkulation schwankt. 
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Wegen der großen Bedeutung des stratosphäri¬ 
schen Ozon wollen wir es hier noch etwas ausführ¬ 
licher behandeln. Das Ozonmaximum findet man 
im globalen und langzeitlichen Mittel in etwa 25 km 
Höhe. Es steht in einem engen Zusammenhang mit 
dem Maximum im vertikalen Temperaturprofil 
(s. Bild 10.1), das an der Stratopause, d. i. die Ober¬ 
grenze der Stratosphäre, im Mittel in etwa 50 km 
Höhe auftritt. Bild 10.2 zeigt Ozonverteilungen mit 
der Höhe für verschiedene Breiten und Jahreszei¬ 
ten. Die Maxima des in der Abszisse aufgetragenen 
Oj-Partialdruckes überschreiten den Wert von 
200 nb (1 nb = 1 • 10“^ b = 1 • lO“*^ mb = 1 • 10“'^ hPa). 
Für einen Oj-Partialdruck von pQ^= 150 ■ 10~® hPa 
in 25 km Höhe ergibt sich bei dem dort herrschen¬ 
den Gesamtluftdruck p von etwa 25 hPa ein Druck¬ 
anteil (s- Kap. 5) von 6 • 10“®. 

Tabelle 10.1 zeigt charakteristische Werte für 
das stratosphärische Konzentrationsmaximum in 


etwa 25 km Höhe und im Vergleich dazu in der 
Nähe der Erdoberfläche. 

Man erkennt, dass bei den in Tabelle 10.1 ge¬ 
wählten Werten im stratosphärischen Maximum 
der Oj-Partialdruck um etwa den Faktor 8 , der O 3 - 
Druckanteil aber um etwa den Faktor 300 größer 
ist als in Bodennähe. 

Der Ozongehalt in der Stratosphäre entspricht 
einem photochemischen Gleichgewicht, das folgen¬ 
de chemische Reaktionen umfasst (hv bezeichnet 
ein Strahlungsquant = ein Photon der absorbierten 
solaren Strahlung, s. Abschn. 9.2.2): 


Tabelle 10.1. Ozon-Partialdruck pOj in 0 und 25 km Höhe 


zin km 

p in hPa 

P 03 in bPa 

P 03 /P 

25 
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Bild 10.2. Ozonverteilungen mit der Höhe für verschiedene geographische Breiten und Jahreszeiten für die Nordhalbkugel; 
links für April, rechts für Oktober. Aus Fabian (1984) 
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Bildung von O 3 

( 1 ) O 2 + hv—> 0+0 

Diese Dissoziation von molekularem Sauer¬ 
stoff O 2 in atomaren Sauerstoff O erfolgt durch 
Absorption von sehr kurzwelliger Strahlung der 
Wellenlängen A<0,24 pm (diesen Wert nennt 
man die Dissoziationsschwelle) durch die O 2 - 
Moleküle in ihren Absorptionsbanden, insbe¬ 
sondere der Herzberg-Bande (0,20...0,24 pm, 
s. Tabelle 9.2). 

(2) 2(0 + O 2 + M) -+ 2(03 + M) 

Bei dieser Rekombination von atomarem mit 
molekularem Sauerstoff ist M ein Katalysator, 
dessen chemische Eigenschaften sich nicht än¬ 
dern, der aber als Sto^partner Energie und Im¬ 
puls aufnimmt; M wird v. a. durch N 2 und O 2 
repräsentiert. 

Netto ergibt sich: 3 O 2 + h v-+ 2 O 3 
Zerfall von O 3 

(3) 0 + 03->202 

Diese Reaktion bezeichnen wir als thermischen 
Zerfall infolge von Stoßprozessen. 

(4) O 3 + h V —> O + O 2 

Hierbei zerfällt O 3 durch Dissoziation infolge 
der Absorption in den Oj-Banden bei Wellen¬ 
längen Ä < 0,3 pm. 

Netto ergibt sich: 2 O 3 + h 3 O 2 

Modelle, die diese vier Reaktionsgleichungen 
und die entsprechenden Reaktionsgeschwindigkei¬ 
ten benutzen, erlauben es, die Ozonkonzentration 
als Funktion der Höhe zu berechnen. Dies gelang 
bereits 1930 dem britischen Wissenschaftler S. Chap- 
man, nach dem die obigen Reaktionen „Chapman- 
Schema“ genannt werden. Dies einfache Modell er¬ 
gab Ozonverteilungen, die in ihrer Form der Reali¬ 
tät sehr nahe kamen; die gesamte Ozonmenge wur¬ 
de aber um einen Faktor 2 überschätzt. Erst viel 
später führte die Hinzunahme von katalytischen 
Zerfallsreaktionen, an denen u. a. Hydroxyd-Radi¬ 
kale, Stickoxyde und Fluorchlorkohlenwasserstoffe 
(FCKW) als Katalysatoren beteiligt sind, zu Modell¬ 


ergebnissen, die den beobachteten Ozonkonzen¬ 
trationen entsprachen. Diese zusätzlichen Reaktio¬ 
nen sind zwar komplizierter Natur, führen aber zu 
Netto-Reaktionen, wie sie die obigen Formeln (3) 
und (4) zeigen und die so einen zusätzlichen Ab¬ 
bau beschreiben. Vollständige Modelle zur Berech¬ 
nung der stratosphärischen Ozon-Verteilung sind 
recht komplex und berücksichtigen eine Fülle von 
chemischen Verbindungen und Reaktionen. Die 
Ozon-Forschung ist ein Beispiel für die bedeuten¬ 
de Rolle, die die Fuftchemie heutzutage spielt. Dies 
ist aber nicht Gegenstand dieses Buches. 

Mit dem Ozon-Maximum in der Stratosphäre ist 
ein Temperatur-Maximum verbunden, weil das Ozon 
die solare Strahlung stark absorbiert. Die Hauptab¬ 
sorptionsbanden sind in Tabelle 9.2 angegeben (s. da¬ 
zu auch Bild 9.6). Durch die Hartley-Bande ergibt 
sich eine „Abbruchkante“ der den Erdboden gera¬ 
de noch erreichenden Sonnenstrahlung bei 0,295 pm. 
Das Temperatur-Maximum findet man in größerer 
Höhe als das Ozon-Maximum und zwar bei etwa 
50 km. Die Begründung dafür ist, dass ein großer 
Teil der im Wellenlängen-Bereich der Ozon-Banden 
angebotenen Strahlung bereits in größeren Höhen, 
also bei niedrigeren Oj-Konzentrationen als im Ozon- 
Maximum, ausgefiltert wird. Die Temperatur-Ver¬ 
teilung mit der Höhe erweist sich insgesamt als ein 
sehr komplexes Ergebnis der Strahlungs-Absorpti¬ 
on und -Emission sämtlicher stratosphärischer Ga¬ 
se. Sie hängt auch noch von den Bewegungsvor¬ 
gängen (Dynamik, Wind) in der Stratosphäre ab. 

Gase aus anthropogenen Quellen (u. a. die 
FCKW) haben beim Zerfallsprozess des Ozon seit 
etwa 1970 zu Ozonverlusten in der gesamten Atmo¬ 
sphäre geführt und zwar um mehr als 7 % im glo¬ 
balen Mittel. Am stärksten sind die Polargebiete 
betroffen, in denen nicht nur die mittlere Konzen¬ 
tration abgenommen hat. Vielmehr ergibt sich dort 
auch ein sehr niedriger Frühjahrswert der 03 -Kon- 
zentration bedingt durch den starken Abbau bei 
sehr tiefen winterlichen Temperaturen. Besonders 
gravierend sind die Ozonverluste im Gebiet der Ant¬ 
arktis, weil dort tiefere Temperaturen als in der Ark¬ 
tis auftreten und weil die vor allem breitenkreis¬ 
parallele Zirkulation auf der Südhalbkugel (s. dazu 
auch Bild 10.6) nur einen geringen meridionalen 
Ozon-Transport zum Ausgleich der Verluste zuläßt. 
In der Arktis wird auch ein deutlicher Ozonabbau 
beobachtet, er ist aber nicht so stark wie in den ho- 
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hen Breiten der Südhalbkugel. Bild 10.3 zeigt verti¬ 
kal integrierte Ozongehalte, gemittelt über das Ge¬ 
biet von 60° S bis zum Südpol. Man sieht die star¬ 
ken Verluste im Winter mit einem Minimum um den 
1. Oktober. Die Ozonhülle der Erde ist so im Be¬ 
reich des Südpols besonders dünn,und man spricht 
von einem „Ozonloch“. 

Im Gegensatz zum stratosphärischen Ozon hat 
das bodennahe Ozon in den letzten Jahrzehnten in 
den Industriekontinenten und auch allgemein auf 
der Nordhalbkugel stark zugenommen. Besonders 
hoch sind die Werte an Tagen mit photochemischem 
Smog. Dieser entsteht, wenn Stickoxyde, Kohlen¬ 
monoxyd und Kohlenwasserstoffe intensiver Son¬ 
neneinstrahlung ausgesetzt sind. Dabei bilden sich 
stark oxydierende Substanzen, besonders Ozon, und 
auch Schwebeteilchen, die die Luft trüben. In solchen 
Episoden können in Bodennähe Ozon-Partial- 
druckep 03 von über 200 nb = 200 ■ 10“® hPa auftre- 
ten, was bei p = 1 000 hPa einem Druckanteil P 03 /P 
von 200 • 10 “®= 200 ppb (parts per billion) und bei 
T = 293 K einer Ozondichte von 400 pg m“^ entspricht. 

In etwa 50 km Höhe liegt die Stratopause. Sie 
ist charakterisiert durch 

■ das oben erwähnte Temperaturmaximum, das 

der Strahlungsabsorption durch das Ozon zu¬ 


zuschreiben ist. Dieses liegt im Klimamittel bei 
-3 °G im globalen Mittel, bei -24 °G am Winter¬ 
pol und bei -l-12 °G am Sommerpol. 

Darüber erstreckt sich bis in etwa 85 km Höhe 
die Mesosphäre, charakterisiert durch 

■ eine Abnahme der Temperatur his in diese Höhe, 
die als ihre obere Grenze angesehen und Meso¬ 
pause genannt wird. Letztere stellt auch die obe¬ 
re Grenze der Homosphäre (griech. homoios 
= gleich, gleichartig) dar. Das ist der Teil der 
Atmosphäre, in der wir die trockene Luft als ein 
Gas von konstanter stofflicher Zusammenset¬ 
zung ansehen können mit einer konstanten Mol¬ 
masse von 28,964 • 10“^ kg mol“' (s. dazu auch 
Abschn. 5.1 und 10.1.2). Der Grund für diese 
Konstanz ist eine hinreichende Durchmischung 
der Atmosphäre bis in diese Höhe hinauf 

Die sich darüber anschließende Thermosphä- 
re erstreckt sich von 85 bis 800 km. Sie ist durch 
folgende Merkmale charakterisiert: 

m In ihr steigt die Temperatur nach oben bis auf 
etwa 1 000 K in 400 km Höhe wieder an und 
bleibt dann etwa konstant. Der Temperatur-Be¬ 
griff in dieser großen Höhe sollte kurz kommen- 


Bild 10.3. 

Stark geglätteter zeitiicher 
Verlauf des Gesamt-Ozon¬ 
gehalts der Atmosphäre, 
gemittelt über das Gebiet 
von 60° S bis 90° S in Dob- 
son-Einheiten (Ordinate). 
100 Dobson-Einheiten ent¬ 
sprechen einer Säulenhöhe 
von 1 mm Ozon bei Nor¬ 
maldruck (1013 hPa) und 
Normaltemperatur (0°G). 
Nach „The Global Climate 
System Review“, 

WMO No. 856 (1998) 
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tiert werden: Allgemein verstehen wir die Tem¬ 
peratur der Luft als eine makroskopische oder 
statistische Größe bei genügend vielen Molekü¬ 
len in einem Luftteilchen (s. dazu Abschn. 6.1). 
Im Bild der kinetischen Gastheorie ist sie nur 
ein anderes Maß für die mittlere kinetische En¬ 
ergie dieser vielen Moleküle (s. Abschn. 7.4, 
Punkt 3.). In der Thermosphäre ist die Luftdich¬ 
te nun so klein, die mittlere freie Weglänge so 
groß (s. Tabelle 10.2), dass wir uns fragen, wel¬ 
che Auswirkungen dies auf den Temperatur¬ 
begriff hat. Wir definieren aber auch hier die 
Temperatur wie oben beschrieben als „kineti¬ 
sche Temperatur“, allerdings bei um viele Grö¬ 
ßenordnungen kleinerer Moleküldichte. Die 
Wirkungen der Temperatur sind dabei gänzlich 
verschieden von denen in dichteren Medien, was 
z. B. eine Temperaturmessung mit den für die 
untere Atmosphäre üblichen Verfahren unmög¬ 
lich macht. 

■ Die Gase sind hier dissoziiert, teilweise ionisiert, 
beides durch Absorption von kurzwelliger UV- 
Strahlung, Röntgenstrahlung und auch Korpus¬ 
kularstrahlung aus dem Weltraum. Das Vorhan¬ 
densein von Ionen macht das Gas zu einem Plas¬ 
ma, das heißt, es besteht aus Ionen, Elektronen 
und neutralen Gasteilchen. Dadurch ist die At¬ 
mosphäre elektrisch leitfähig, was einen großen 
Einfluss auf die Reichweite der Radiowellen hat. 
Diese werden in den verschiedenen Schichten 
je nach Wellenlänge verschieden reflektiert. 
Natürlich ist die Elektronen- und lonen-Dichte 
keine Konstante mit Höhe und Zeit. Es gibt ver¬ 
schiedene Maxima und Minima und deutliche 
Tagesgänge der Wellenausbreitung. Die Ther¬ 
mosphäre heißt so auch Ionosphäre. 

■ Die große Rolle der Strahlungsabsorption und 
die geringe Teilchendichte bedingen Tem¬ 
peraturschwankungen mit der Sonneneinstrah¬ 
lung und so Tagesschwankungen von mehreren 
100 K. 

■ Die Gase entmischen sich entsprechend ihren 
unterschiedlichen Molmassen. Die mit der Höhe 
immer größer werdenden freien Weglängen ge¬ 
winnen die Oberhand gegenüber der großräu¬ 
migen, durch Zirkulation und Turbulenz ver¬ 
ursachten Durchmischung. Gravitationseffekte 
führen zur Entmischung, Diffusionseffekte ar¬ 
beiten dagegen. Beide zusammen ergeben ein 


„Diffusionsgleichgewicht“, das letztlich die Zu¬ 
sammensetzung und damit die Molmasse des 
Gasgemisches in jeder Höhe bestimmt. So fin¬ 
den wir in der Thermosphäre keine höhenkon¬ 
stante Zusammensetzung der Luft mehr. Wir 
befinden uns in der Heterosphäre (griech. hete- 
ros = verschieden). 

■ Es gibt hier auch Wolken: leuchtende Nachtwol¬ 
ken {noctilucent clouds).Wie die Perlmutterwol¬ 
ken sind sie eine ungewöhnliche Erscheinung. 
Ihre Höhe liegt im Bereich der Mesopause, also 
im kältesten Teil der Atmosphäre. Die leuchten¬ 
den Nachtwolken bestehen aus Eiskristallen, die 
sich an von außerhalb der Atmosphäre einfal¬ 
lendem Meteoritenstaub, der die Rolle der Sub¬ 
limationskerne spielt, bilden. Leuchtende Nacht¬ 
wolken treten nur im Sommer in polaren Brei¬ 
ten auf, die Temperatur der polaren Mesopause 
ist dann bis zu 70 °G kälter als im Winter. Zum 
näheren Studium sei auf die Monographie von 
Gadsden und Schröder (1989), auf den Über¬ 
sichtsartikel von Lübken (2003) und Informa¬ 
tionen im Internet verwiesen. 

Oberhalb von 800 km schließt sich als letzte 
Schicht die Exosphäre an. Sie ist dadurch charak¬ 
terisiert, dass schnelle, ungeladene, dissoziierte Ato¬ 
me die Anziehungskraft der Erde überwinden und 
in den Weltraum entweichen können, ohne durch 
Zusammenstöße mit anderen Teilchen gehindert 
zu werden. Die überwiegende Zahl der Teilchen ist 
jedoch geladen und wird deshalb durch den Ein¬ 
fluss des magnetischen Feldes der Erde festgehal¬ 
ten. Man hat so auch die Bezeichnung Magneto¬ 
sphäre geprägt. Diese gehört zur Exosphäre und ist 
jene Schicht, in der das erdmagnetische Feld einen 
wesentlichen Einfluss auf die Teilchenbewegungen 
besitzt. Dieser reicht bis zur Magnetopause, die 
mindestens 10 Erdradien (a; 60 000 km) hoch liegt. 
Darüber folgt das Gebiet des solaren Windes. Der 
meteorologische Wind ist sich bewegende Luft. Als 
solaren Wind bezeichnet man sich bewegende Son¬ 
nenteilchen, das sind schnelle Protonen und Neu¬ 
tronen, die aus der Sonnenkorona stammen. Da in 
der Magnetosphäre die flüchtenden Teilchen der 
Atmosphäre (zumindest die meisten) festgehalten 
werden, können wir die Magnetopause als die ei¬ 
gentliche obere Grenze der Erdatmosphäre be¬ 
trachten. 
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Tabelle 10.2. Mittlere Struktur der Atmosphäre von 0 bis 1000 km Höhe entsprechend der „U.S. Standard Atmosphäre 
1976“. Diese repräsentiert näherungsweise das Jahresmittel der Bedingungen in mittleren Breiten, z = geometrische Höhe, 
h = geopotentielle Höhe, T und ,9= Temperatur, p = Luftdruck,/?= Dichte, N= Teilchendichte, v= Kollisions-Häufigkeit, 
/ = mittlere freie Weglänge, M= Molmasse. Die Schwerebeschleunigung in dieser Normatmosphäre in z = 0; 10; 100 km 
beträgt 9,8066; 9,7759; 9,5052 m s^^. Die mit einem * versehenen Werte der geopotentiellen Höhe h und die ihnen entspre¬ 
chenden Temperaturen definieren als Eckpunkte die Temperatur-Höhen-Kurve bis 89,72 gpkm, wie sie auch Bild 10.1 
zeigt. Zwischen diesen Punkten verändert sich T linear mit h. Die Tabelle wurde aus den sehr umfangreichen Werten von 
Table I und Table II der Original-Publikation der U.S. Standard Atmosphäre (NOAA 1976) zusammengestellt 


z 

km 

h 

gpkm 

T 

K 

1 } 

°C 

P 

hPa 

P , 

kg m 

N 

m 

V 

s-^ 

/ 

m 

M 

kg kmol"' 

1 000,00 

864,07 

1 000,00 

726,85 

7 , 51 - 10 “” 

3 , 56 - 10 ”“ 

5 , 44 - 10 ” 

7 , 5 - 10 ” 

3 , 1 - 10 “ 

3,94 

900,00 

788,38 

1 000,00 

726,85 

1 , 09 - 10 ”“ 

5 , 76 - 10 ”“ 

7 , 88 - 10 '' 

1 , 0 - 10 ” 

2 , 1 - 10 “ 

4,40 

800,00 

710,57 

999,99 

726,84 

1 , 70 - 10 ”“ 

1 , 14 - 10 ”'' 

1 , 23 - 10 '“ 

1 , 4 - 10 ” 

1 , 4 - 10 “ 

5,54 

700,00 

630,56 

999,97 


3 , 19 - 10 ”“ 

3 , 07 - 10 ”'' 

2 , 31 - 10 '“ 

2 , 2 - 10 ” 

7 , 3 - 10 “ 

8,00 

600,00 

548,25 

999,85 

726,70 

8 , 21 - 10 ”“ 

1 , 14 - 10 ”“ 

5 , 95 - 10 '“ 

4 , 8 - 10 ” 

2 , 8 - 10 “ 

11,51 

500,00 

463,54 

999,24 

726,09 

3 , 02 - 10 ” 

5 , 22 - 10 ”“ 

2 , 19 - 10 '“ 

1 , 6 - 10 ” 

7 , 7 - 10 '* 

14,33 

400,00 

376,32 

995,83 

722,68 

1 , 45 - 10 ” 

2 , 80 - 10 ”“ 

1 , 06 - 10 ''' 

7 , 2 - 10 ” 

1 , 6 - 10 '* 

15,98 

300,00 

286,48 

976,01 

702,86 

8 , 77 - 10 ” 

1 , 92 - 10 ”' 

6 , 51 - 10 ''* 

4 , 2 - 10 ” 

2 , 6 - 10 “ 

17,73 

200,00 

193,90 

854,56 

581,41 

8 , 47 - 10 ” 

2 , 54 - 10 ”“ 

7 , 18 - 10 '“ 

3 , 9 - 10 “ 

2 , 4 - 10 “ 

21,30 

180,00 

175,04 

790,07 

516,92 

1 , 53 - 10 ” 

5 , 19 - 10 ”“ 

1 , 40 - 10 '“ 

7 , 2 - 10 “ 

1 , 2 - 10 “ 

22,34 

160,00 

156,07 

696,29 

423,14 

3 , 04 - 10 ” 

1 , 23 - 10 ” 

3 , 16 - 10 '“ 

1 , 5 - 10 * 

5 , 3 - 10 * 

23,49 

140,00 

136,98 

559,63 

286,48 

7 , 20 - 10 ” 

3 , 83 - 10 ” 

9 , 32 - 10 '“ 

3 , 8 - 10 ' 

1 , 8 - 10 * 

24,75 

120,00 

117,78 

360,00 

86,85 

2 , 54 - 10 ” 

2 , 22 - 10 ” 

5 , 11 - 10 '“ 

1 , 6 - 10 “ 

3 , 3 - 10 “ 

26,20 

100,00 

98,45 

195,08 

- 78,07 

3 , 20 - 10 ” 

5 , 60 - 10 ” 

1 , 19 - 10 '“ 

2 , 7 - 10 “ 

1 , 4 - 10 ” 

28,40 

91,00 

* 89,72 

186,87 

- 86,28 

1 , 54 - 10 ” 

2 , 86 - 10 ” 

5 , 96 - 10 '“ 

1 , 3 - 10 '* 

2 , 8 - 10 ” 

28,89 

86,00 

* 84,85 

186,87 

- 86,28 

3 , 73 - 10 ” 

6 , 96 - 10 ” 

1 , 45 - 10 ““ 

3 , 2 - 10 '* 

1 , 2 - 10 ” 

28,95 

80,00 

79,01 

198,64 

- 74,51 

1 , 05 - 10 ” 

1 , 85 - 10 ” 

3 , 84 - 10 ““ 

8 , 7 - 10 '* 

4 , 4 - 10 ” 

28,964 

71,80 

* 71,00 

214,65 

- 58,50 

3 , 96 - 10 ” 

6 , 42 - 10 ” 

1 , 34 - 10 “' 

3 , 1 - 10 “ 

1 , 3 - 10 ” 

28,964 

60,00 

59,44 

247,02 

- 26,13 

2 , 20 - 10 ” 

3 , 10 - 10 ” 

6 , 44 - 10 “' 

1 , 6 - 10 “ 

2 , 6 - 10 ” 

28,964 

51,41 

* 51,00 

270,65 

- 2,50 

6 , 69 - 10 ” 

8 , 62 - 10 ” 

1 , 79 - 10 ““ 

4 , 7 - 10 “ 

9 , 4 - 10 ” 

28,964 

47,35 

* 47,00 

270,65 

- 2,50 

1 , 11 - 10 “ 

1 , 43 - 10 ” 

2 , 97 - 10 ““ 

7 , 8 - 10 “ 

5 , 7 - 10 ” 

28,964 

40,00 

39,75 

250,35 

- 22,80 

2 , 87 - 10 “ 

4 , 00 - 10 ” 

8 , 31 - 10 ““ 

2 , 1 - 10 “ 

2 , 0 - 10 ” 

28,964 

32,16 

* 32,00 

228,65 

- 44,50 

8 , 68 - 10 “ 

1 , 32 - 10 ” 

2 , 75 - 10 ““ 

6 , 7 - 10 “ 

6 , 1 - 10 ” 

28,964 

25,00 

24,90 

221,55 

- 51,60 

2 , 549 - 10 ' 

4 , 01 - 10 ” 

8 , 33 - 10 ““ 

2 , 0 - 10 “ 

2 , 0 - 10 ” 

28,964 

20,06 

* 20,00 

216,65 

- 56,50 

5 , 475 - 10 ' 

8 , 80 - 10 ” 

1 , 83 - 10 “'* 

4 , 3 - 10 “ 

9 , 2 - 10 ” 

28,964 

15,00 

14,96 

216,65 

- 56,50 

1 , 21 - 10 ^ 

1 , 95 - 10 ” 

4 , 05 - 10 “'* 

9 , 5 - 10 “ 

4 , 2 - 10 ” 

28,964 

11,02 

* 11,00 

216,65 

- 56,50 

2 , 26 - 10 ^ 

3 , 64 - 10 ” 

7 , 57 - 10 “'* 

1 , 8 - 10 “ 

2 , 2 - 10 ” 

28,964 

10,00 

9,98 

223,25 

- 49,90 

2 , 65 - 10 ^ 

4 , 14 - 10 ” 

8 , 60 - 10 “'* 

2 , 1 - 10 “ 

2 , 0 - 10 ” 

28,964 

9,00 

8,99 

229,73 

- 43,42 

3 , 08 - 10 ^ 

4 , 67 - 10 ” 

9 , 71 - 10 “'* 

2 , 4 - 10 “ 

1 , 7 - 10 ” 

28,964 

8,00 

7,99 

236,22 

- 36,93 

3 , 57 - 10 ^ 

5 , 26 - 10 ” 

1 , 09 - 10 ““ 

2 , 7 - 10 “ 

1 , 5 - 10 ” 

28,964 

7,00 

6,99 

242,70 

- 30,45 

4 , 11 - 10 ^ 

5 , 90 - 10 ” 

1 , 23 - 10 ““ 

3 , 1 - 10 “ 

1 , 4 - 10 ” 

28,964 

6,00 

5,99 

249,19 

- 23,96 

4 , 72 - 10 ^ 

6 , 60 - 10 ” 

1 , 37 - 10 ““ 

3 , 5 - 10 “ 

1 , 2 - 10 ” 

28,964 

5,00 

5,00 

255,68 

- 17,47 

5 , 40 - 10 ^ 

7 , 36 - 10 ” 

1 , 53 - 10 ““ 

3 , 9 - 10 “ 

1 , 1 - 10 ” 

28,964 

4,00 

4,00 

262,17 

- 10,98 

6 , 17 - 10 ^ 

8 , 19 - 10 ” 

1 , 70 - 10 ““ 

4 , 4 - 10 “ 

9 , 9 - 10 ” 

28,964 

3,00 

3,00 

268,66 

- 4,49 

7 , 01 - 10 ^ 

9 , 09 - 10 ” 

1 , 89 - 10 ““ 

5 , 0 - 10 “ 

8 , 9 - 10 ” 

28,964 

2,00 

2,00 

275,15 

2,00 

7 , 95 - 10 ^ 

1 , 007 - 10 “ 

2 , 09 - 10 ““ 

5 , 6 - 10 “ 

8 , 1 - 10 ” 

28,964 

1,00 

1,00 

281,65 

8,50 

8 , 99 - 10 ^ 

1 , 112 - 10 “ 

2 , 31 - 10 ““ 

6 , 2 - 10 “ 

7 , 3 - 10 ” 

28,964 

0,00 

* 0,00 

288,15 

15,00 

1 , 013 - 10 “ 

1 , 225 - 10 “ 

2 , 55 - 10 ““ 

6 , 9 - 10 “ 

6 , 6 - 10 ” 

28,964 
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10.1.2 Standard-Atmosphären 

Die Angewandte Meteorologie (s. Kap. 3) befasst 
sich mit der Wechselwirkung zwischen der Atmo¬ 
sphäre und technischen Prozessen. Viele von die¬ 
sen - z. B. der Luftverkehr, die Raketentechnik 
oder die Übermittlung von Information durch elek¬ 
tromagnetische Wellen - werden durch die in Ab- 
schn. 10.1.1 geschilderte physikalische und chemi¬ 
sche Struktur der Atmosphäre stark beeinflusst. Für 
viele Planungen oder die Auslegung von techni¬ 
schen Geräten (z. B. von Flugkörpern) oder von 
Messsystemen ist es deshalb sehr hilfreich, die 
mittleren Eigenschaften, den mittleren vertikalen 
Aufbau bzw. die mittlere Struktur der Atmosphä¬ 
re bis in große Höhen in Form einer Norm-, Stan¬ 
dard- oder Referenz-Atmosphäre zur Verfügung zu 
haben. 

Als vertikale Koordinate in diesen Norm-Atmos¬ 
phären wird sowohl die geometrische Höhe z als 
auch die geopotentielle Höhe h verwendet. Die geo- 
potentielle Höhe h ist definiert als das mit der Nor¬ 
malschwere = 9,80665 m s“^ normierte Geopoten- 
tial; ihre Einheit ist das geopotentielle Meter = gpm. 
Mit (p= geographische Breite gilt also: 

Z ^ 

h-.= — \g{(p,z)dz = — g{(p,z)z 
0 Sn 

Setzen wir in das Integral die aus Abschn. 5.4 
schon bekannte Formel 

g(<p, z) = g^(l - 0,0026373 coslrp 

+ 0,0000059 cos^2^)(l - 3,14 ■ 10“^ z/m) 

ein, dann ergibt sich 

h= — \g{(p,z)dz 
0 

= (1 - 0,0026373 cos 2(p + 0,0000059 cos^ 2(p) 

1-1,57-10^^— z 

m) 

Beachte, dass die Beschreibung der Höhen¬ 
abhängigkeit von z) durch (1 - 3,14 ■ 10’^ z/m) 
eine Näherung des exakten Ausdrucks 1/(1 + zIRf 
ist, was mit R = Erdradius dem Newtonschen 


Gravitationsgesetz entspricht. Der Ausdruck 
[(1 - 1,57 • 10“^ z/m) z] für die Höhenabhängigkeit 
von h ist so ebenfalls eine Näherung. Er lautet ex¬ 
akt [z/(l + z/R)]. 

Eine Beispiel-Rechnung in Form von Tabel¬ 
le 10.3 zeigt, welche Unterschiede zwischen geome¬ 
trischer Höhe z und geopotentieller Höhe h man 
in Abhängigkeit von z und der geographischen 
Breite cp erwarten kann. Tabelle 10.3 ist mit Hilfe 
der Näherungsformel berechnet, was lediglich für 
die Höhe z = 50 km einen Fehler in h ergibt, und 
zwar von nur etwa 3 gpm. 

Man sieht, dass die Unterschiede zwischen den 
Zahlenwerten von z in m und h in gpm recht klein 
sind. Dennoch hat die Benutzung von h einen Sinn. 
Dieser wird in Abschn. 19.2 erläutert, da h gerade 
in der Synoptischen Meteorologie beim Zeichnen 
von Linien gleicher geopotentieller Höhe in den 
Höhenwetterkarten eine Rolle spielt. 

Die wichtigsten Standard-Atmosphären sind: 

a ICAO (International Givil Aviation Organization) 
Standard Atmosphere. Sie ist definiert bis zu ei¬ 
ner geopotentiellen Höhe von 32,0 gpkm durch 


Tabelle 10.3. Geometrische Höhe z und zugehörige geopo¬ 
tentielle Höhe h in Abhängigkeit von der geographischen 
Breite (p 


zin m 

h in gpm 

(p= 90° 

(p=4S° 

(p= 0° 

1 000,0 

1 002,5 

999,8 

997,2 

5000,0 

5009,3 

4996,1 

4982,9 

10000,0 

10010,7 

9984,3 

9958,0 

50000,0 

49738,6 

49607,5 

49477,0 


Tabelle 10.4. Eckdaten der ICAO Standard Atmosphere 


h in gpkm 

Tin °C 

dT/dz in Kgpkm ' 

p in hPa 

0 

15 


1 013,25 

0-11 


-6,5 


11 

-56,5 



11-20 

-56,5 

0 


20-32 


+1,0 


32 

-44,5 
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Eckdaten, wie sie Tabelle 10.4 zeigt. Die Werte 
von dTldz in den betreffenden Schichten sind 
konstant. 

b US Standard Atmosphere, zuletzt neu definiert 
1976. Bis zur Höhe von 32 gpkm ist sie identisch 
mit der ICAO-Atmosphäre, darüber erweitert 
sie diese bis 1000 geometrische km. Tabelle 10.2 
zeigt einige Werte. 

c CIRA = COSPAR (Committee on Space Research) 
International Reference Atmosphere. Sie be¬ 
schreibt die Struktur der Atmosphäre zwischen 
25 und 2 000 km. Sie gibt auch Winde an und 
befasst sich mit Schwankungen der verschiede¬ 
nen Größen mit Jahreszeit, Breite und Sonnen¬ 
aktivität. 


10.1.3 Zusatzbemerkungen zur vertikalen 
Struktur der Troposphäre 

Natürlich besitzt die Struktur der Atmosphäre über 
die angegebenen mittleren Verhältnisse hinaus eine 
starke Variation mit Jahreszeit und geographischer 
Breite. Einige Werte sind in Tabelle 10.5 zusammen¬ 
gestellt. Man erkennt an diesen Werten eine Gegen¬ 
läufigkeit im Temperaturverhalten von Troposphä¬ 
re und Tropopausen-Region. Die Tropopause in 
troposphärisch warmen Gebieten ist relativ kalt, in 
troposphärisch kalten Gebieten hingegen warm. 
Dabei liegt allerdings die tropische kalte Tropopau¬ 
se sehr hoch, die polare warme Tropopause aber 
tief. Diese Gegenläufigkeit existiert auch im aktu¬ 
ellen Wettergeschehen: in der Warmluft eines Tiefs 
liegt die relativ kalte Tropopause hoch, in der Kalt¬ 
luft ist es umgekehrt. Generell liegt dies daran, dass 
in den warmen Gebieten mit der Erwärmung auch 
hochreichende Vertikalbewegungen ausgelöst wer¬ 
den und in den kalten Gebieten bei kaltem Unter¬ 
grund die Vertikalbewegungen stark reduziert sind. 
Mit dem aus Vertikalbewegungen bzw. vertikaler 

Tabelle 10.5. 

Zur Variation von charak¬ 
teristischen Werten von 
Lufttemperatur und Tropo- 
pausenhöhe mit Jahreszeit 
und geographischer Breite 


Durchmischung und Strahlungsprozessen resultie¬ 
renden mittleren Temperaturgradienten der Tro¬ 
posphäre von -0,65 °C/100 m ergibt sich z. B. eine 
Tropopausentemperatur in den Tropen von 

26 °C - (0,65 °C/100 m) ■ (16 000 m) 

= 26°C- 104°C = -78°C 

was konsistent ist mit dem Wert von -80 °C in der 
Tabelle. Für die Arktis gelingt es allerdings nicht, 
die Tropopausentemperatur mit einem so einfachen 
Mischungsmodell auszurechnen, weil dort im All¬ 
gemeinen keine Mischung vom Erdboden bis in 
große Höhen stattfindet, sondern am Erdboden eine 
Atmosphärische Grenzschicht mit einer starken 
Inversion vorherrscht. Davon wird im nächsten Ab¬ 
satz noch die Rede sein. Die hier diskutierte Gegen¬ 
läufigkeit besitzt eine große Bedeutung für das at¬ 
mosphärische Druckfeld: ln der warmen tropischen 
Atmosphäre nimmt der Luftdruck mit der Höhe 
langsamer ab als in der kalten polaren (Näheres 
s. Abschn. 19.3). So liegen die Flächen gleichen Dru¬ 
ckes in den Tropen höher als weiter polwärts. Dies 
gleicht sich in der Stratosphäre wieder aus. 

Ein sehr wichtiges Strukturelement der Tropo¬ 
sphäre ist die Atmosphärische Grenzschicht, auch 
Planetarische Grenzschicht genannt. Dies ist jene 
Schicht nahe der Erdoberfläche, in der die von der 
Erdoberfläche ausgehenden Effekte direkt spürbar 
sind; als solche sind zu nennen (a) dynamische Wir¬ 
kungen, d. i. vor allem die Reibung,und (b) thermo¬ 
dynamische Prozesse, das sind z. B. Erwärmung, 
Abkühlung und Wasserdampfanreicherung. Über 
dieser Grenzschicht liegt die Freie Atmosphäre als 
der nicht unmittelbar von der Erdoberfläche beein¬ 
flusste Teil der Troposphäre, ln ihr sind Reibung und 
Turbulenz im Vergleich zur Grenzschicht deutlich 
schwächer, sie können in idealisierten Modellen so¬ 
gar vernachlässigt werden. Die Grenzschicht-Dicke 


Breite, Monat 

Lufttemperatur in °C 

Tropopausenhöhe 
in km 

Erdoberfläche 

Tropopause 

Erde (Mittel) 

+15 

-56 

11 

Tropen 

+26 

-80 

16 

Arktisjanuar 

-25 

-58 

8 

Arktisjuli 

0 

-46 

10 
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schwankt sehr stark wegen der vielfältigen, sowohl 
von der Erdoberfläche als auch von der Freien At¬ 
mosphäre ausgehenden Einflüsse. Minimale Dicken 
von nur einigen Dekametern kommen in polaren 
Gebieten vor, große Dicken bis zu 3 km dort, wo die 
Erdoberfläche extrem erwärmt wird. Als ganz gro¬ 
ben mittleren Faustwert sollten wir uns 1000 m 
merken. 

Von den vielen Eigenschaften dieser Atmosphä¬ 
rischen Grenzschicht seien hier nur die Inversionen 
etwas ausführlicher betrachtet. Eine Inversion ist 
eine Luftschicht, in der die Temperatur mit der Höhe 
zunimmt, also dTldz > 0 gilt. Der vertikale Tempe¬ 
raturgradient zeigt damit ein inverses (= umgekehr¬ 
tes) Verhalten im Vergleich mit der in der Tropo¬ 
sphäre im Mittel vorhandenen Abnahme der Tem¬ 
peratur mit der Höhe. Ganz grob unterscheidet man 
zwischen Bodeninversionen und abgehobenen In¬ 
versionen. 

Bodeninversionen liegen am Erdboden auf. Sie 
können sehr flach sein mit Dicken von nur weni¬ 
gen Metern, sie können sich aber auch über einige 
100 m Höhe erstrecken. Aus einer Statistik der am 
Flughafen München-Riem in den 8 Jahren 1953 bis 
1960 aufgetretenen Bodeninversionen (insgesamt 
1 838 Fälle, das entspricht 230 Fällen pro Jahr) von 
H. Herb geht hervor, dass um Mitternacht 15 % der 
Fälle eine Obergrenze unter 100 m, 60 % eine Ober¬ 
grenze zwischen 100 und 300 m und 25 % eine 
Obergrenze über 300 m besaßen. Bild 10.4 zeigt 
eine schematische Skizze, in der nicht nur der Ver¬ 
lauf der Temperatur T, sondern auch der der po- 



0 5 10 °C 


Bild 10.4. Profile der Lufttemperatur T und der potentiel¬ 
len Temperatur 0bei einer 100 m hohen Bodeninversion. 
Die Höhe Zg kennzeichnet die Bodenoherfläche und auch 
die Bezugshöhe für 0; in ihr ist also T= 0 


tentiellen Temperatur 0mit der Höhe z dargestellt 
ist. Dabei gilt nach Abschn. 7.5 in trockener Luft 

0(z) = r(z)-h^(z-zo) 

und 

30_3r^ g _3r^ IK 
3z 3z Cp dz 100 m 

Bei solchen Profilen ist es wichtig, sich auch den 
vertikalen Verlauf der konservativen Größen, hier 
von 0, klarzumachen. Beachte, dass eine Zunahme 
von T mit z auch stets eine Zunahme von 0 mit z 
bedeutet, aber nicht umgekehrt. In Kap. 12 und 13 
wird erläutert, dass in trockener bzw. ungesättig¬ 
ter Luft eine Zunahme von 0mit z eine stabile aus¬ 
tauscharme Schicht kennzeichnet, da die am Aus¬ 
tausch teilnehmenden Teilchen ja bestrebt sind, ihr 
0 konstant zu halten und sie so beim Aufsteigen 
kälter und schwerer sind als ihre Umgebung. 

Ursache der Entstehung von Bodeninversionen 
ist meist eine negative Strahlungsbilanz Qg, wie sie 
z. B. in klaren Nächten auftritt. Sie erzwingt entspre¬ 
chend der Energiebilanzgleichung der Oberfläche 
ein negatives H^, welches seinerseits nach den Erläu¬ 
terungen in Abschn. 7.6 mit einem positiven d0ldz 
verbunden ist. Auch wird in diesen Situationen 



Bild 10.5. Profile der Lufttemperatur T und der potentiel¬ 
len Temperatur 0bei einer abgehobenen Inversion. In die¬ 
sem idealisierten Beispiel stellt die Inversion die Übergangs¬ 
schicht zwischen der kälteren (z. B. bei relativ kalter Ozean¬ 
oder Land-Oberfläche) gut durchmischten Atmosphäri¬ 
schen Grenzschicht (unten) und dem durch adiabatisches 
Absinken in einem Hoch geprägten relativ warmen unte¬ 
ren Teil der Freien Atmosphäre (oben) dar 
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meist negativ, was einen Wasserdampftransport aus 
der Luft zur Oberfläche hin bedeutet; man beob¬ 
achtet dann Tau oder Reif als Ablagerung an der 
betreffenden Oberfläche. Die Bodeninversionen der 
polaren Gebiete treten im Winter vor allem wegen 
der negativen Strahlungsbilanz Qq auf; im Sommer 
spielt dort die zum Schmelzen des Eises benötigte 
Wärme als bedeutender Anteil eines positiven (d. h. 
nach unten gerichteten) eine große Rolle. 

Liegt die Inversions-Schicht nicht am Boden auf, 
so spricht man von einer abgehobenen Inversion. 
Solche Schichten gibt es zwar auch mitten in der 
Freien Atmosphäre, sie treten aber vor allem als 
„Deckel“ der Atmosphärischen Grenzschicht auf. 
Dabei ist die Freie Atmosphäre durch Absinken mit 
adiabatischer Erwärmung und die Grenzschicht 
durch gut durchmischte kältere Luft gekennzeich¬ 
net. Bild 10.5 zeigt dies für idealisierte Bedingun¬ 
gen und trockene Luft. Betont sei in diesem Zusam¬ 
menhang, dass Mischen ja zu einer Gleichvertei¬ 
lung der konservativen Eigenschaften (wie z. B. der 
Milchkonzentration im Kaffee oder der potentiel¬ 
len Temperatur in der Atmosphäre) führt. Weitere 
Ausführungen zu solchen abgehobenen Inversio¬ 
nen folgen in Abschn. 13.5 und 15.2. 


10.2 Der horizontale Aufbau 

Nachdem in Abschn. 10.1 das Prinzipielle des ver¬ 
tikalen Aufbaus der Atmosphäre besprochen wur¬ 
de, wollen wir nun auch noch die horizontale Struk¬ 
tur kennenlernen. Sie ist enorm vzeZ/ä/üg, was man 
beim Studium von Wetter- oder Klimakarten (be¬ 
achte den Skalenunterschied!) leicht einsieht. Aber 
die gleichen Karten offenbaren auch, dass sehr viele 
Phänomene prinzipiell an bestimmte geographi¬ 
sche Breitenzonen, ja auch an bestimmte geogra¬ 
phische Längen gebunden sind. Derartige Erschei¬ 
nungen, typisch für bestimmte Gebiete auf der Erd¬ 
oberfläche, zeigen sich am deutlichsten in klima- 
tologischen Darstellungen, und wir könnten ihr 
Studium einfach bis zum Teil VI (Klimatologie) 
zurückstellen. Es ist jedoch von Vorteil, schon hier 
einige prinzipielle horizontale Verteilungen anzu¬ 
schauen, weil es für die folgenden teilweise wieder 
theoretischen Kapitel sehr hilfreich ist, anschauli¬ 
che Bilder der wirklichen Atmosphäre im Hinter¬ 
kopf zu haben. Diese Bilder werden hier einfach 
zusammengestellt und kurz kommentiert. 


Als erstes sei an Bild 5.4 erinnert, das für Janu¬ 
ar und Juli die globale Verteilung der langjährigen 
Monatsmittel des Luftdrucks in NN zusammen mit 
den mittleren Windvektoren in 10 m Höhe über 
dem Erdboden darstellt. Wir haben daraus bereits 
erkannt, dass es charakteristische Druckverteilun¬ 
gen nahe der Erdoberfläche gibt, die sich wegen der 
Land-Wasser-Verteilung und des variablen Son¬ 
nenstandes jahreszeitlich stark verändern. 

Diese Darstellungen erweitern wir nun in den 
Bildern 10.6a-c. Die polarstereographischen Pro¬ 
jektionen zeigen Druck- bzw. Geopotential-Felder 
für NN, 850 hPa und 500 hPa getrennt für die Nord- 
und Südhalbkugel sowohl für den Sommer als auch 
für den Winter der betreffenden Halbkugel. In 
Bild 10.6a ist prinzipiell dasselbe dargestellt wie in 
Bild 5.4, nur in einer anderen Projektion der Erde. 
Dadurch wird der Unterschied zwischen der Nord¬ 
halbkugel mit ihrem großen Anteil an Landober¬ 
flächen und der Südhalbkugel, die nahezu eine 
Wasserhalbkugel und so von der Oberfläche her 
sehr homogen ist,betont. Man erkennt sofort einen 
fast kreisrunden Verlauf der Isobaren auf der Süd¬ 
halbkugel, der nur im Subtropenhoch durch die 
Spitzen von Afrika und Südamerika und durch den 
Australischen Kontinent etwas stärker gestört ist. 
Die Druckverteilung auf der Nordhalbkugel ist nicht 
nur durch die in Tabelle 5.2 erläuterten Druckzo¬ 
nen, sondern auch durch die Land-Wasser-Vertei¬ 
lung geprägt, wobei auf den Landmassen im Som¬ 
mer tiefer und im Winter hoher Luftdruck herrscht. 

In Bild 10.6c sind Linien gleicher geopotentieller 
Höhe der 500 hPa-Fläche über NN gezeichnet, die 
wir in etwa so lesen können wie eine Isobarenkarte 
für die mittlere Höhe der 500 hPa-Fläche, das ist 
z ~ 5 600 m. Man erkennt, dass die geopotentielle 
Höhe (bzw. der Luftdruck) über den jeweiligen 
Polen am niedrigsten ist und zum Äquator hin an¬ 
steigt. Selbst in den Feldern für die Nordhalbkugel 
bilden sich die Kontinente nicht mehr so deutlich 
ab wie beim Luftdruck in NN. Diese mittleren 
500 hPa-Felder zeigen eine viel einfachere Struk¬ 
tur als die in Bodennähe. Da hier die Reibung kei¬ 
ne Rolle spielt, weht der Wind genau p arallel zu den 
Isolinien. Mit dem tiefsten Druck am Pol und dem 
höchsten in den Tropen bedeutet dies überall west¬ 
liche Winde. Diese wehen am stärksten dort, wo die 
Isolinien die stärkste Drängung aufweisen, also in 
mittleren Breiten. Man kann sich vorstellen, wie 
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NH Winter 



Bild 10.6a. Der mittlere Luftdruck in NN für die Nord- und die Südhalbkugel für Sommer und Winter in hPa. Als Daten 
für „Winter der Nordhalbkugel“ = „Sommer der Südhalbkugel“ wurden hier die langjährigen Mittelwerte der Monate 
Dezember, Januar und Februar verwendet, als Daten für „Sommer der Nordhalbkugel“ = „Winter der Südhalbkugel“ die 
langjährigen Mittelwerte der Monate Juni, Juli und August. Die Basis-Daten stammen aus den für die 40 Jahre 1957 bis 
1996 durchgeführten Re-Analysen globaler atmosphärischer Felder durch Kalnay et al. (1996). Dabei wurden alle erreich¬ 
baren Quellen (z. B. Beobachtungen an Landstationen, auf Schiffen, mit Radiosonden, von Flugzeugen aus oder durch 
Satelliten) herangezogen und ein einheitliches Assimilationsschema benutzt. Bilder: H. Mächel (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 


diese Strömung von den Tropen zum Pol hin zu¬ 
nimmt, dann ein Maximum erreicht und schließlich 
in den polaren Gebieten wieder abflaut. Bei der 
Strömung im Maximum spricht man von einem 
Strahlstrom (Jet). Die beiden Jets der beiden Halb¬ 
kugeln resultieren also aus der Druckverteilung in 


der Höhe. Diese zeigt tiefen Druck an den Polen 
und hohen in den Tropen. Sie folgt ihrerseits ganz 
einfach aus der Temperaturverteilung. Dies lehrt 
uns die statische Grundgleichung (s. Abschn. 5.2): 
in der kalten Luft nimmt der Luftdruck sehr rasch 
mit der Höhe ab, in der warmen Luft deutlich lang- 
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Bild 10.6b. Wie Bild 10.6a, dargestellt ist jedoch die mittlere geopotentielle Höhe der 850 hPa-Fläche in gpm. Bilder; 
H. Mächel (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 


samer. So liegt die 500 hPa-Fläche in den Tropen 
5 800 gpm hoch, an den Polen jedoch nur bei etwa 
5 000 gpm (Winter-Wert). 

Das Phänomen, dass die Höhe der 500 hPa- 
Fläche mit der geographischen Breite abnimmt 
(s. Bild 10.6c) und sich z. B. zwischen den polaren 
Gebieten und den Tropen klimatologisch um bis zu 
mehr als 800 m, in Einzelfällen mehr als 1000 m 
unterscheidet, soll noch etwas veranschaulicht wer¬ 
den. Ein Bergsteiger, der in Höhen von 5 000 m und 


darüber vorstößt, muss sich auf den entsprechend 
dem Luftdruck geringeren und mit der Höhe wei¬ 
ter abnehmenden Sauerstoff-Partialdruck einstel¬ 
len. Da in der Homosphäre (sie reicht bis 85 km 
Höhe, s. o.) eine konstante Zusammensetzung der 
trockenen Luft vorliegt, also die Partialdruckanteile 
der verschiedenen Teilgase (s. Tabelle 5.1) konstant 
sind, nimmt bei zunehmender Höhe der Sauerstoff¬ 
gehalt der Luft streng proportional zum Luftdruck 
ab. Bei einem Luftdruck von z. B. 500 hPa - das ist 
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Bild 10.6c. Wie Bild 10.6b, dargestellt ist jedoch die mittlere geopotentielle Höhe der 500 hPa-Fläche in gpm. Bilder: 
H. Mächel (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 


die Hälfte des Druckes in NN - ist der Sauerstoff- 
Partialdruck auch nur halb so groß wie in Meeres¬ 
niveau. Der in große Höhen vorstoßende Bergstei¬ 
ger erreicht also ein bestimmtes Sauer Stoffdefizit 
in niedrigeren Breiten erst bei einer größeren Höhe 
als in höheren Breiten. Wie Bild 10.6c zeigt, macht 
das innerhalb der Tropenzone (30 °S bis 30 °N) 
nicht viel aus, im Mittel weniger als 100 m. Aber 
zwischen einem 5 000 m hohen Berg in Alaska 


(> 60° nördlicher Breite, klimatologische Lage der 
500 hPa-Fläche im Nordwinter etwa 5 200 m, im 
Nordsommer etwa 5 600 m, s. Bild 10.6c) und einem 
solchen Berg in den tropischen Anden (klimatolo¬ 
gische Lage der 500 hPa-Fläche etwa 5 800 m) sind 
es im Nordwinter immerhin 600 m und im Nord¬ 
sommer 200 m,als Erleichterung des schwer atmen¬ 
den Bergsteigers in den Tropen im Vergleich zu 
Alaska. Die Lage der 500 hPa-Fläche in einer aktu- 
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Bild 10.7. 

Mittlerer zonaler Wind 
(= breitenkreisparallele 
Windkomponente) in ms * 
auf der Nordhalbkugel im 
Winter (Dez., Jan., Febr.) 
für die geograpischen Län¬ 
gen Ä = 0° und 140° O. Da¬ 
ten wie für Bild 10.6. Man 
erkennt den Kern des Jets 
mit mehr als 35 m s^^ im 
Druckniveau von etwa 
200 hPa und bei etwa 22° N 
für Ä = 0° und mit mehr als 
65 m s ’ in ebenfalls 
200 hPa und etwa 32° N für 
Ä=U0°O. Bild; H.Mächel 
(Meteor. Inst. Univ. Bonn) 




eilen Situation, z. B. an einem bestimmten Tag 
(s. dazu Bild 10.8) ist sehr variabel und kann von 
den klimatologischen Werten (Bild 10.6) stark ab¬ 
weichen. Dies ist bei den obigen Überlegungen na¬ 
türlich zu berücksichtigen. 

Oben haben wir die einfache Struktur der mitt¬ 
leren 500 hPa-Felder betont und noch nicht zwi¬ 
schen Nord- und Süd-Halbkugel unterschieden. 
Nun sollten wir diesen Unterschied einmal an¬ 
schauen. Auf der Südhalbkugel verlaufen die Iso- 
Geopotentialen fast kreisförmig; auf der Nord¬ 
halbkugel erscheinen die Kreise reichlich defor¬ 
miert, was dem sich bis in große Höhen durchset¬ 
zenden Einfluss der Land-Wasser-Verteilung zuzu¬ 
schreiben ist. Besonders fällt für den Winter der 
Nordhalbkugel das geringere S-N-Gefälle der 
geopotentiellen Höhe bei 0° Länge im Gegensatz 
zu dem stärkeren Gefälle bei 140° Länge auf. ln 
Bild 10.7 sind für diese beiden Längen ^p-Quer- 
schnitte (p= geographische Breite) der zonalen 
Windstärke gezeichnet. 

Die geopotentielle Höhe der 850 hPa-Lläche ist 
in Bild 10.6b dargestellt. Man sieht, dass diese Flä¬ 
che eine Zwischenstellung einnimmt im Vergleich 
zu den oben besprochenen Verhältnissen in Boden¬ 


nähe und in 500 hPa. Insgesamt zeigt Bild 10.6 den 
deutlichen Unterschied in den Druck-(Geopoten- 
tial-)Feldern der Nordhalbkugel im Vergleich zu 
denen der Südhalbkugel, wobei letztere viel gleich¬ 
mäßigere Strukturen aufweisen. 

Die oben erläuterten, auf beiden Halbkugeln 
auftretenden Jets weisen in den klimatologischen 
Darstellungen des Bildes 10.6 selbst auf der Nord¬ 
halbkugel viel geringere Auslenkungen mit der ge¬ 
ographischen Breite auf als in aktuellen Situatio¬ 
nen. ln Wetterkarten sehen wir große Mäander die¬ 
ser Strömung, wie man auf Bild 10.8 erkennt. Die¬ 
se Darstellung zeigt auch, dass die Drängung der 
Isolinien gleicher geopotentieller Höhe eng mit 
dem Temperaturfeld verknüpft ist mit tieferen Tem¬ 
peraturen polwärts des Jet-Kerns und einem be¬ 
sonders starken Temperaturgradienten im Jet-Be¬ 
reich bzw. im Bereich der stärksten Drängung der 
Iso-Geopotentialen. Im Sinne der Definition einer 
Temperaturfront in Abschn. 20.2.1 als das Gebiet, 
in dem der Temperaturgradient deutlich höhere 
Werte als in der Umgebung besitzt, ist das in 
Bild 10.8 so deutlich sichtbare, um die ganze Nord¬ 
halbkugel mäandrierende Band der eng gedräng¬ 
ten Isothermen eine Front als Übergang zwischen 
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Bild 10.8. 500 hPa-Analyse für den 13.11.2001,12 Uhr UTC. Die ausgezogenen Linien gleichen Geopotentials sind in gpm 
beschriftet, Maxima und Minima mit H (High) und L (Low). Die gestrichelten Linien sind Isothermen, die im Abstand von 
2,5 °C gezeichnet sind und Lufttemperaturen im 500 hPa-Niveau von über -5 °C (in den Tropen) bis unter -40 °C (in den 
polaren Gebieten) anzeigen. Bild: K. Born (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 


subtropischer und subpolarer Luft. Diese nennt 
man Polarfront. Ihre Wellenstruktur stimmt in etwa 
mit der der Druck- bzw. Geopotentialwellen über¬ 
ein. Sie ist ein bevorzugtes Gebiet für die Bildung 
von Mittelbreitenzyklonen, die man so auch Polar¬ 
front-Zyklonen nennt. Wir werden diesem Begriff 
in Abschn. 20.2.2 bei der Besprechung der „Polar- 
front-Theorie“ zur Erklärung des Lebenslaufes der 


Mittelbreitenzyklonen wieder begegnen. Die Polar¬ 
front ist auch auf den Höhenwetterkarten der Bil¬ 
der 19.3 und 20.7 zu erkennen, wobei auch der Zu¬ 
sammenhang mit den Druckfeldern in Bodennähe 
deutlich wird. 

Querschnitte der nordhemisphärischen Breiten¬ 
mittel von Temperatur und zonaler Windstärke 
sind in Bild 10.9 dargestellt. Man erkennt 
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Bild 10.9. 

Mittlere Breiten-Höhen- 
Querschnitte der Lufttem¬ 
peratur in °C (ausgezogen) 
und des breitenkreispa¬ 
rallelen zonalen Windes in 
m s“' auf der Nordhalb¬ 
kugel für Januar und Juli. 
Positive Werte des zonalen 
Windes (lang gestrichelt) 
sind Westwinde, negative 
(strich-punktiert) sind Ost¬ 
winde. Die Null-Isolinie 
des zonalen Windes ist dick 
gestrichelt. Dick ausgezogen 
erscheint die Tropopause. 
Daten wie für Bild 10.6. 
Bild: H. Mächel 
(Meteor. Inst. Univ. Bonn) 



die Zunahme der Temperatur vom Pol zu den 
Tropen; 

die Struktur der Tropopause mit dem „Tropopau- 
sen-Sprung“ bei etwa 40° N; an diesem Sprung fin¬ 
det der Hauptaustausch zwischen Troposphäre und 
Stratosphäre statt, weil an dieser Stelle die Sperr¬ 
schicht der Tropopausen-Inversion unterbrochen ist; 
die arktische Bodeninversion; 


■ den Jet, der im Sommer deutlich schwächer als 
im Winter ist; 

■ die stratosphärischen Ostwinde (negative Vor¬ 
zeichen beim zonalen Wind) im Sommer. 

Im Vergleich zu diesen klimatologischen Bildern 
zeigt Bild 10.10 einen aktuellen Querschnitt durch 
eine Kaltfront. 
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Bild 10.10. Isothermen in °C {ausgezogen) und Isotachen (= Linien gleicher Windstärke) in ms“* (gestrichelt) in einem 
Querschnitt durch eine Kaltfront, die von links nach rechts wandert, am 20.11.1964 über Nord-Amerika. Die Länge der 
gesamten Abszisse umfasst 2 300 km. Die Isotachen beziehen sich auf die Komponente des geostrophischen Windes 
(s. Teil IV) senkrecht zu dem hier gezeigten Querschnitt mit positiven Werten von vorne in die Zeichenebene hinein. Die 
dicken Linien bezeichnen die Front und die Tropopause, der Buchstabe J den Kern des Jet. Aus Wallace und Hobbs (1977) 


Druck in hPa 


















Teil III 

Thermodynamik und Wolken 


In Teil II haben wir thermische und kinematische 
Zustandsgrößen betrachtet. Die mit diesen verbun¬ 
denen Energieterme und ihre Umwandlung sind 
zentrale Themen der atmosphärischen Thermody¬ 
namik (Wärmelehre) und Dynamik (Lehre von der 
Bewegung und ihren Ursachen). Diese beiden Be¬ 
griffe sind auch die Hauptüberschriften der nun 
folgenden Teile III und IV. 

In der Thermodynamik gilt unser Interesse hier 
vor allem den Phasenumwandlungen des Wasser¬ 
dampfes, den damit verbundenen Erwärmungs¬ 
raten und den daraus folgenden Prozessen der Wol¬ 
ken-, Nebel- und Niederschlagsbildung. Da diese 


in den meisten Fällen mit Vertikalbewegungen ver¬ 
bunden sind, müssen wir uns nun auch intensiv mit 
der Änderung der Zustandsgrößen bei Vertikalbe¬ 
wegungen befassen. 

In Erinnerung gerufen (s. Tabelle 8.4 in Ab- 
schn. 8.1.3) sei die Unterscheidung zwischen 

■ wasserdampffreier Luft = trockener Luft = dry 
air (verwendeter Index d), 

■ wasserdampfhaltiger, aber nicht gesättigter 
Luft = feuchter Luft = moist air (Index m) und 

■ mit Wasserdampf gesättigter Luft = saturated air 
(Index s). 


Kapitel 11 

Änderung meteorologischer Parameter 
bei adiabatischen Prozessen 


11.1 Änderung der Feuchte beim 

trocken-adiabatischen Prozess 

Wir erinnern uns hier an die ersten Schritte in der 
Thermodynamik in Kap. 7 und 8, in denen die me¬ 
teorologischen Elemente Temperatur und Luft¬ 
feuchtigkeit behandelt wurden. Der erste Hauptsatz 
der Thermodynamik in der in Abschn. 7.2 erläu¬ 
terten Form 

Tds = c.dr - — dp 

P 

wird uns nun von großem Nutzen sein. Aus ihm 
haben wir in Abschn. 7.5 für trockene Luft unter 
der Voraussetzung von Adiabasie (rds = 0) die 
Poiss on- Gleichung 


\Pa) 

(Rl/c^ =: k) abgeleitet. Man kann sie sehr allgemein 
als eine Beziehung zwischen den Zustandsgrößen 
potentielle Temperatur 0, Temperatur T und Luft¬ 
druck p verstehen, aber auch sehr speziell als eine 
Beschreibung dafür, wie sich die Temperatur T ei¬ 
nes adiabatisch auf- oder absteigenden Luftteil¬ 
chens mit dem Luftdruck p ändert, wenn das Teil¬ 
chen beim Bezugsdruckpg die Temperatur 6> be¬ 
sitzt. Für die individuelle Änderung des Teilchens 
gilt (s. Abschn. 7.5) 


dz dz Cp 

Nun gehen wir von der trockenen Luft zu was¬ 
serdampfhaltiger, aber nicht gesättigter Luft über. 
Für diese gilt gleichermaßen die Poisson-Gleichung 
mit dem kleinen Unterschied, dass nun die Grö¬ 
ßen Rl und Cp und so auch RJCp = k geringfügig 
andere Werte annehmen (Näheres s. Abschn. 12.3). 
Wir wollen uns nun überlegen, wie sich beim tro¬ 
cken-adiabatischen Auf- und Absteigen von wasser¬ 
dampfhaltigen, aber nicht gesättigten Luftteilchen 
die verschiedenen Zustandsgrößen ändern. Dabei 
sind die unterschiedlichen Feuchtegrößen, die in 
Abschn. 8.1 eingeführt wurden, von besonderem 
Interesse. Auf diesem Wege können wir verstehen 
lernen, wie es zur Kondensation kommt. Wie in Ab¬ 
schn. 6.3 verabredet und in Abschn. 7.5 schon ange- 
wandt,beschreiben wir mit da^dz die Änderung der 
Größe £, die ein Teilchen beim vertikalen Aufstieg 
erfährt, was etwas anderes bedeutet als das durch 
die partielle Ableitung de!dz gekennzeichnete Ver¬ 
tikal-Profil von £. Wir bilden nicht nur die absolute 
Änderung von e mit der Höhe z, also da/dz, son¬ 
dern auch die relative Änderung, also (1/a) • (da/dz). 

a Änderung des Druckes p: Wegen des raschen 

Druckausgleichs zwischen Umgebung (Index U) 

und Teilchen ist dp/dz ~ dp^/dz = -f\jg, also 


— = 0 und 
dz 




und 

dz Rl^u pdz Rl^u 


mit -7^= trocken-adiabatischer Temperaturgradi¬ 
ent = -glCp= -0,98 K/100 m. Für die Felder erhal¬ 
ten wir als Zusammenhang zwischen den vertika¬ 
len Änderungen von T und 6> (Profile) 


Die logarithmische Vertikalableitung von p, 
das ist die relative Druckänderung mit z,ist also 
unabhängig vom Druck und hängt außer von 
den Konstanten g und Rl nur von der Umge- 
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bungstemperatur Ty ab. Theoretisch exakt ist 
das eine virtuelle Temperatur, 
b Die spezifische Feuchte q und das Mischungs¬ 
verhältnis m sind konservative Eigenschaften, 
also gilt: dqldz = 0 und dmidz = 0. 
c Für den Sättigungsdampfdruck e* gilt die Clau- 
sius-Clapeyronschen Gleichung 

de’*^_ L 
dT ~ TAv 


R T 

Mit Av « folgt 

1 de* _ L de* _de*dr 

e* dT RyT^ dz dT dz 

und 

1 de* _ L ^ 
e* dz ~ RyT^ 

d Für den Dampfdruck e gilt wegen q = 0,622(e/p) 
und dr^ = 0 (s. unter (b)) 

1 de _ 1 dp 
e dz p dz 

Dies bedeutet, dass die relativen Änderungen 
von p und e im aufsteigenden Teilchen gleich 
sind. 

e Für die relative Luftfeuchtigkeit/= e/e* gilt nach 
logarithmischer Differentiation 


1 d/ _ 1 de 1 de* 
/dz edz e* dz 


f Die Änderung des Taupunktes mit der Höhe 
ergibt sich mit Hilfe der Definitionsgleichung 
für den Taupunkt, das ist e = : e*( r). 


dr _ de de^ 
dz dz l^dr^ 


1 de 1 de*(r)^ 
e dz l^e*(T) dr ^ 


Auf der rechten Seite ist die relative Änderung 
von e - wie oben gezeigt - nur von T^ und der 
Klammerausdruck nur von r abhängig. 


Einige Zahlenwerte sind hier sehr hilfreich; 
diese gelten für p = 1000 hPa und für T, T^ und 
r=20°C (0°C; -20 °C): 


dp/dz =-11,7 (-12,5 ;-13,5) hPa/100 m 
(dp/dz)/p = -1,17 (-1,25; -1,35)%/I00m 
(de/dz)/e = -1,17 (-1,25; -1,35)%/100 m 
(de*/dz)/e*= -6,30 (-7,25; -8,44)%/100 m 
(d//dz)// = 5,13 (6,00; 7,09)%/100 m 

dr/dz = -0,186(-0,172;-0,160)K/100 m 
dT/dz =-/;--1,0 °C/100 m 
dqldz =dm/dz=0 

Man sieht daraus, dass beim adiabatischen Auf¬ 
steigen eines Luftteilchens 

■ die Temperatur um fast genau 1 °C/100 m ab¬ 
nimmt, 

■ der Druck und der Dampfdruck relativ etwa 
1,2 %/100 m abnehmen, 

■ der Sättigungsdampfdruck relativ etwa 7%/ 
100 m ab nimmt, während die spezifische Feuch¬ 
te q und das Mischungsverhältnis m konstant 
bleiben, 

■ die relative Feuchte relativ etwa 6 % /100 m zu¬ 
nimmt, das ist z. B. bei /= 50 % eine absolute 
Zunahme dfidz von 3 %/100 m, und 

■ der Taupunkt um etwa 0,2 K/100 m abnimmt. 

Diese hier berechneten Änderungen gelten - 
wie oben bereits betont - für ein zwar feuchtes, d. h. 
wasserdampfhaltiges, Teilchen, in dem aber keine 
Kondensation stattfindet und auch kein Flüssig¬ 
wasser vorhanden ist. Die beim Aufsteigen (vom 
Boden oder von irgendeinem Niveau aus) stets zu¬ 
nehmende relative Feuchte oder der Umstand, dass 
die Temperatur rascher fällt als der Taupunkt, sor¬ 
gen dafür, dass schließlich Wasserdampf-Sättigung 
erreicht wird und Kondensation eintritt. Wir fra¬ 
gen uns nun, wie hoch ein Teilchen steigen muss, 
damit dies geschieht, oder einfacher: wo liegt das 
Kondensationsniveau z^^. Dieses kann man bei sich 
entwickelnden Wolken sehr deutlich beobachten. 
Man erkennt das Kondensationsniveau z. B. auch 
als sehr einheitliche Untergrenze bei Stratus-Wol¬ 
ken oder bei weit ausgedehnten Cumulus-Wolken- 
Feldern. 
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Bild 11.1. Zur Definition des Kondensationsniveaus. Ausge¬ 
zogen ist die Gerade (Trocken-Adiabate), der ein trocken 
aufsteigendes Teilchen folgt, das in z = 0 die Temperatur Tg 
besitzt. Gestrichelt ist die lineare Beziehung r(z), der der Tau¬ 
punkt r folgt, der in z = 0 den Wert Tg aufweist. Oberhalb 
des Kondensationsnivaus folgt die Temperatur nicht mehr 
der gezeichneten Trocken-Adiabate, sondern einer in Ab- 
schn. 11.2 abzuleitenden Sättigungsadiabate 


Das Kondensationsniveau Zj. ergibt sich rechne¬ 
risch sehr einfach aus dem Schnittpunkt der beiden 
Geraden (für die Temperatur und den Taupunkt des 
Teilchens) T(z) = Tg,-F^z und r(z) = ro+ (dr/dz)z, 
für den T{z-g) = riz^g) gilt (s. Bild 11.1). Daraus folgt 
mit den obigen Werten fürund dr/dz bei Tbzw. r 
von 0 °C: 


Zv — 


^0 '^0 


'^0 '^0 


m 


rd+— (1-0,172)^^ 
‘‘dz 100m 


K 


Der Faktor 121 ändert sich nur wenig mit der 
Temperatur. Er beträgt z. B. mit den oben für H-20 °C 
(-20 °C) angegebenen Werten für dr/dz 123 (119). 

Kennen wir also z. B. aus der Messung mit ei¬ 
nem Psychrometer die bodennahen Werte von Tem¬ 
peratur Tq und Taupunkt Tg, dann können wir das 
Kondensationsniveau Zj^ (engl, lifting condensation 
level = LCL) leicht abschätzen. Dieses so aus den 
Bodenwerten ermittelte Zj. stellt sich aber nur dann 
in der Realität in etwa ein, wenn es wirklich die 
bodennahen Luftteilchen sind, in denen es nach 
Aufsteigen zur Kondensation kommt. 


11.2 Der sättigungs-adiabatische 
Temperaturgradient 

Der weitere Aufstieg des Luftpaketes, das wir ver¬ 
folgen, erfolgt oberhalb des Kondensations-Niveaus 
im mit Wasserdampf gesättigten Zustand. Das be¬ 
deutet, dass ständig weitere Kondensation stattfin¬ 
det. Dabei wird Wärme frei, und die Abkühlung des 
Teilchens ist deshalb geringer als beim trocken-adi¬ 
abatischen Prozess. Diese Wärme bezeichnen wir 
als Kondensationswärme oder mit umgekehrtem 
Vorzeichen als Verdampfungswärme. Wir haben sie 
bereits in Abschn. S.l.lEbei der Ableitimg der Clau- 
sius-Clapeyron-Gleichung als Verdampfungsenthal¬ 
pie eingeführt. Es ist eine zusätzliche Enthalpie, die 
durch die zusätzliche Betrachtung des in der Luft 
enthaltenen Stoffes Wasser mit seinen drei Aggre¬ 
gatzuständen ins Spiel kommt und die in der nun 
gesättigten Luft wirksam wird. Um sie in den Ers¬ 
ten Hauptsatz der Thermodynamik für den Fall der 
Wasserdampf-Sättigung einzuführen, muss die in 
Abschn. 8.1.lE eingeführte Größe L noch mit dem 
Anteil dm"*^ des Wassers, das der Phasenumwand¬ 
lung unterliegt, multipliziert werden. Dabei ist dm”*^ 
die bei der Kondensation bzw. Verdunstung statt¬ 
findende Änderung des Sättigungs-Mischungs¬ 
verhältnisses m* = 0,622e*{T)/[p - e*{T)]. 

Wie beim trocken-adiabatischen Prozess leiten 
wir jetzt einen sättigungs-adiabatischen Tempera¬ 
turgradienten dr/dz =-7~j ab. Ebenso definieren 
wir eine neue potentielle Temperatur, die beim ge¬ 
sättigten Auf- und Absteigen invariant bleibt. 

Die Ableitung läßt sich, wie beim trockenen 
Prozess, exakt und auch abgekürzt führen. Da wir 
hier in erster Linie daran interessiert sind, den 
Überblick zu bewahren, ziehen wir die vereinfach¬ 
te Ableitung vor. Um den Zusammenhang zwischen 
trocken- und sättigungs-adiabatischem Prozess 
deutlich zu zeigen, stehen die Ableitungen in Ta¬ 
belle 11.1 nebeneinander. 

ln Zeile (1) steht auf der rechten Seite als dritter 
Term die oben erläuterte zusätzliche Enthalpie 
Ldm*. Das zugehörige positive Vorzeichen bedeu¬ 
tet, dass z. B. im adiabatischen (Tds = 0) und iso- 
baren (dp = 0) Falle eine Abnahme von m* (das 
entspricht der Kondensation) eine Temperaturerhö¬ 
hung bewirkt. Im Rahmen der Genauigkeit, mit der 
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der rechte Teil von Zeile (1) gilt, können wir statt 
dm* auch dq* benutzen {q* = Sättigungswert der 
spezifischen Feuchte). Nach Abschn. 8.1.3 und 8.1.4 
gilt ja in sehr guter Näherung m « g « 0,622 e/p. 

Die Integration, deren Ergebnis in Zeile (3) be¬ 
schrieben ist, erfolgt zwischen den Niveaus Zg bis z, 
in denen Temperatur und Sättigungsfeuchte durch 
Tg bzw. mg und T bzw. m* ausgedrückt werden. 

ln Zeile (4) wird die hier neu eingeführte äqui¬ 
valent-potentielle Temperatur 0^ (Index e von engl. 
equivalent) als die in dem Luftteilchen enthaltene 
Summe von Enthalpie plus latenter Wärme, beides 
im Nullniveau und dividiert durch Cp, definiert. Für 
irgendein Niveau z ist nach (5) Cp0^ gleich der in 
diesem Niveau im Teilchen enthaltenen Summe aus 
Enthalpie, potentieller Energie relativ zum Null¬ 
niveau und latenter Wärme. Letztere wird im Rah¬ 
men dieser Ableitung immer mit dem Sättigungs¬ 
wert m*{T) gebildet, weil wir es ja hier mit einem 
sättigungs-adiabatischen Prozess zu tun haben. 0^ 
ist hier (wie 0beim trockenen Prozess) eine Inva¬ 
riante, wir sagen auch konservative Eigenschaft, des 
sättigungs-adiabatischen Teilchens. 

Bei einer etwas exakteren Ableitung erhält man 

0e=Tipo/pVexTp[{Lm*)/iCpT)] , 
was wegen 
[(Lm=^)/(Cpr)] « 1 , 
e*~l + x (gültig für kleine x) und 
T(p,/pr= 0«T+(g/Cp)(z-z,) 


in guter Näherung gleich 

0e~[T+ {g/Cp){z-Zg)] [1 H- {Lm*)/{CpT)] 

~T+ {glCp){z - Zg) + {LICp) m* 

ist. 

Eine allgemeine Definition ist die mit m an Stelle 
von m*-, sie gilt also auch für nicht-wasserdampf¬ 
gesättigte Teilchen und lautet für die 

■ Äquivalenttemperatur 
CpT^\= CpT + Lm 

und für die 

■ potentielle Äquivalenttemperatur 

Cp0e~CpT + g{z-z^) + Lm . 

Allgemein summiert man also einfach die vor¬ 
handenen Energieterme. 

Häufig wird die äquivalent-potentielle Tempe¬ 
ratur auch über einen Prozess definiert als die Tem¬ 
peratur, die ein Luftpaket annimmt, wenn es zu¬ 
nächst trocken-adiabatisch bis zum Kondensations¬ 
niveau (LCL) gehoben wird, dann sättigungs-adia- 
batisch bis in eine so große Höhe steigt, dass alles 
Wasser auskondensiert, und schließlich trocken¬ 
adiabatisch auf den Bezugsdruck von 1000 hPa ab¬ 
sinkt. Dabei erfolgt der sättigungs-adiabatische An¬ 
stieg vom LCL bis in große Höhen auf einer spezi¬ 
ellen Pseudoadiabate (Näheres s. u.), wobei man 
auch unter 0 °C mit Sättigung in Bezug auf Wasser 
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rechnet. Dieser Prozess ist analytisch nicht so leicht 
beschreibbar (s. aber Formel bei D. Bolton, 1980) 
wie die obigen Definitionen, die den Vorteil besit¬ 
zen, dass wir recht einfach mit ihnen umgehen kön¬ 
nen. Der so beschriebene Prozess läßt sich in ei¬ 
nem thermodynamischen Diagrammpapier nach¬ 
vollziehen (s. Abschn. 14.1, Punkt 10). Der Prozess 
führt zu etwas anderen Werten als unsere einfache 
Addition von Energietermen. Der Grund dafür liegt 
in nichtlinearen Vorgängen des Prozesses und in 
leicht verschiedenen Zustandsgrößen der Aus¬ 
gangs- und Endlage des Teilchens. 

Die gesuchte individuelle vertikale Temperatur¬ 
änderung dTldz = des sättigungs-adiabati- 
schen Teilchens steht in Zeile (7) von Tabelle 11.1. 
Mit m*{T,p) = 0,622e*{T)/p und 

dw* „ 1 de’*^ e’*^dp^ m'^de^dT m* g 

dz yp dz p^ dzJ e* dT dz T 

folgt 


dr _ g Lm*de*dT L m* g 
dz Cp Cp e* dT dz Cp Rl T 

und 


dz 


= -r. 


1 - 1 - 


Lm* 


‘'r 1-1-- 


Cp e' 


dr 



Tabelle 11.2. Der kondensations-adiabatische Temperatur¬ 
gradient F itt K/lOO m in Abhängigkeit von Druck p und 
Temperatur T 


p in hPa 

Tin °C 

-20 

-10 

0 

10 

20 

30 

1 000 

0,86 

0,77 

0,65 

0,53 

0,43 

0,36 

800 

0,84 

0,73 

0,60 

0,49 

0,39 

0,33 

600 

0,80 

0,68 

0,55 

0,44 

0,35 

0,30 

400 

0,74 

0,60 

0,47 

0,37 

- 

- 

200 

0,60 

0,46 

- 

- 

- 

- 



unterscheidet sich von F^= glCp durch einen 
Faktor a^, der deutlich kleiner als 1 ist. Dies bedeu¬ 
tet, dass die Abkühlung beim Aufsteigen nun nicht 
mehr 1 °C/100 m beträgt wie beim trockenen Fall, 
sondern wegen der freiwerdenden Kondensations¬ 
wärme eben kleiner ist. Tabelle 11.2 gibt Werte für 
in Abhängigkeit von T und p an. 7^ ist wie 
positiv definit. wächst mit abnehmender Tem¬ 
peratur und mit zunehmendem Druck. 

Die Abnahme von mit zunehmender Tem¬ 
peratur ist gleichbedeutend mit der Zunahme der 
Erwärmung durch Kondensation und damit, dass 
mit wachsender Temperatur mehr Wasserdampf 
kondensiert, immer bezogen auf eine feste Auf¬ 
stiegsstrecke, also z. B. 100 m. Der Grund dafür 
ist die Nichtlinearität der Dampfspannungskur¬ 
ve (s. Bild 11.2): einem höheren T entspricht 


bei gleichem AT ein größeres und wegen 
Am* = 0,622 Ae*/p eine größere Menge konden¬ 
sierten Wassers und damit mehr Kondensations¬ 
wärme. 

Die Abnahme von 7^ mit abnehmendem Druck 
ist gleichbedeutend mit der Zunahme der Er¬ 
wärmung durch Kondensation. Das liegt daran, 
dass zwar die relative Änderung des Sättigungs- 
Dampfdruckes (l/e’*^)(de’*^/dr) und so auch die 
frei werdende Kondensationswärme nur von der 
Temperatur abhängen, also unabhängig vom Druck 
sind, dass aber bei niedrigerem Luftdruck weni¬ 
ger trockene Luft entsprechend stärker erwärmt 
wird. 

Die Kurve T{z), die ein Teilchen beim adiabati¬ 
schen Prozess durchläuft, nennt man eine Adiaba¬ 
te. Bild 11.3 zeigt ausgezogen eine 
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Bild 11.3. Veranschaulichung von Trocken-Adiabate {aus¬ 
gezogen) und Sättigungs-Adiabate (gestrichelt), bezeich¬ 
net das Kondensationsniveau 

■ Trocken-Adiabate 
T,=0-^{z-z,) 

und gestrichelt eine 

■ Sättigungs-Adiabate 

T^^0^-^(z-z,)--m* 

Cp Cp 

Wegen 0= Tg und 0^=Tg-i- Lml^lCp gilt auch 

Td=To- — (z-z^) 

und 

T,=T,--^iz-z,) + -[m*-m*iT,)] 

Cp Cp 

Tjj ändert sich also linear mit z. beginnt im 
Kondensationsniveau und erhält Zuschläge gegen¬ 
über r^, die mit fallendem wachsen. Das Wachs¬ 
tum pro Höhenintervall nimmt aber ab. In sehr gro¬ 
ßen Höhen geht m* gegen Null und gegen 

Damit ist es uns gelungen, den sättigungs-adia- 
batischen Temperaturgradienten zu berechnen. In 
der vorstehenden Ableitung wurden allerdings der 


Einfachheit halber und im Vergleich zu dem star¬ 
ken Effekt der Kondensations-Erwärmung einige 
kleine Einflüsse vernachlässigt, so die Temperatur- 
Änderung des im Luftpaket enthaltenen flüssigen 
Wassers und des Wasserdampfes, ebenso die Wär¬ 
me, die beim Gefrieren frei wird. Tabelle 11.2 für 
ist mit diesen Annahmen gerechnet. Allgemein 
nennt man einen sättigungs-adiabatischen Tempe¬ 
raturgradienten, der unter der Annahme berech¬ 
net wird, dass bei Temperaturen unter 0 °C nur 
Wasser und kein Eis im Teilchen vorhanden ist, dass 
also e* = e%i, kondensations-adiabatischen Tempe¬ 
raturgradient. 

Sehr genaue Ableitungen und Rechnungen müs¬ 
sen also berücksichtigen, wieviel flüssiges Wasser 
oder Eis in dem Teilchen (in der Wolke) vorhanden 
ist, dass auch diese und der vorhandene Wasser¬ 
dampf einer Temperaturänderung unterliegen und 
nicht nur die trockene Luft, deren Temperaturän¬ 
derung wir in obiger Ableitung mit einem konstan¬ 
ten Rechnung getragen haben. Ferner spielt auch 
der Übergang von der Wasser- zur Eisphase eine 
Rolle. Einbeziehen dieser Effekte führt zu etwas an¬ 
deren Ergebnissen für als in obiger Ableitung und 
Tabelle 11.2, die - wie wir jetzt sehen - also mit 
denkbar einfachen Voraussetzungen gerechnet wur¬ 
de, wobei aber der dominierende Effekt der Kon¬ 
densationserwärmung berücksichtigt ist. Unter¬ 
schiedliches Einbeziehen der genannten Effekte 
führt so auch zu etwas unterschiedlichen Adiaba¬ 
ten Tjjz), die in der Literatur mit Namen belegt sind. 
Einige Fälle seien hier kurz skizziert. Bei ihnen spielt 
der Gesamtwassergehalt {m* -rl) eine Rolle. Dieser 
setzt sich aus dem Sättigungs-Mischungsverhält¬ 
nis m* und dem Flüssigwassergehalt l (definiert als 
die Masse des Flüssigwassers dividiert durch die 
Masse der trockenen Luft im gleichen Volumen; der 
Buchstabe l steht für liquid) zusammen. 

■ Fall 1\ Während des gesamten Prozesses bleibt 
(m*-hl) konstant. Das heißt, alles kondensierte 
Wasser bleibt in dem betrachteten Wolkenpaket 
erhalten, nichts fällt aus. Die daraus resultieren¬ 
de rj,(z)-Kurve heißt Wolken-Adiabate.DerYor- 
teil dieser Betrachtung ist der, dass wir es mit 
einem reversiblen Prozess zu tun haben, das 
Teilchen steigt auf derselben Zustandskurve auf 
und ab. 
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■ Fall 2: Alles flüssige Wasser fällt „in statu 
nascendi“ aus, also sofort, wenn es sich bildet. 
Der Flüssigwassergehalt 1 ist stets Null, der Ge¬ 
samtwassergehalt ist stets m*{Tf. Die daraus re¬ 
sultierende rj(z)-Kurve heißt spezielle Pseudo- 
Adiabate. Ein Nachteil dieser Betrachtung ist der, 
dass der Prozess irreversibel ist, der große Vor¬ 
teil aber, dass man keine Annahme darüber be¬ 
nötigt, wann unter 0 °C die Kondensations- bzw. 
Sublimationsprodukte (Tropfen bzw. Eisteil¬ 
chen) gefrieren oder auftauen. Deshalb wird die 
spezielle Pseudo-Adiabate auch bei allen ther¬ 
modynamischen Diagrammpapieren (s. Kap. 14) 
benutzt. 

■ Fall 3: Beide Fälle 1 und 2 sind unrealistisch. Die 
Wirklichkeit wird durch die allgemeine Pseudo- 
Adiabate wiedergegeben, in der berücksichtigt 
ist, dass ein Teil des Wassers ausfällt, der Rest 


aber mitgeführt wird. Dieser Fall läßt sich aber 
rechnerisch nicht auf einfache Weise und nicht 
ohne willkürliche Annahmen behandeln. Man 
denke nur daran, dass ein Cb im Aufwind oft 
alles Wasser und Eis mit sich bis in große Hö¬ 
hen hinauf trägt. Wenn aber der positive Verti¬ 
kalwind aus irgendeinem Grunde nachläßt, fällt 
ein großer Teil der mitgeführten Wasser- und 
Eisteilchen aus. 

Es gibt weitere Einteilungen der Feuchtadi¬ 
abaten nach der Art der Phasenänderungen. So 
spricht man von Kondensations-Adiabaten in al¬ 
len drei oben angegebenen Fällen, wenn man auch 
unter 0 °C nur flüssiges Wasser annimmt, und von 
Sublimations- oder Depositions-Adiabaten, wenn 
man unterhalb von 0 °C mit einem unmittelbaren 
Übergang von Wasserdampf zu Eis rechnet. 



Kapitel 12 

Temperaturschichtung und Stabilität 


12.1 Ursachen für Vertikalbewegungen 

Kapitel 11 war den Zustandsänderungen von Luft¬ 
paketen bei Vertikalbewegungen gewidmet. Hier 
soll nun geklärt werden, wie solche Bewegungen 
zustande kommen. 

A Erzwungenes Aufsteigen der Luft 
an einem Gebirge 

Dies ist leicht zu verstehen, wie die Skizze von 
Bild 12.1 zeigt. 

B Frontale Querzirkulation 

Als erzwungenes Aufsteigen wird auch vielfach das 
Aufgleiten von wärmerer Luft auf keilförmig ange¬ 
ordnete kältere Luft erwähnt. Dies entspricht der 
alten und überholten Vorstellung von Luftströ¬ 
mungen an Warmfronten. Wie in Abschn. 20.2 ge¬ 
zeigt wird, sind die Vertikalbewegungen an Fron¬ 
ten, also dort, wo starke horizontale Temperatur¬ 
gradienten Vorkommen, Teile einer frontalen Quer¬ 
zirkulation, so wie es die Skizze von Bild 12.2 an¬ 
deutet. 



Bild 12.1. Erzwungenes Aufsteigen der Luft an einem Ge¬ 
birge 


C Positiver Vertikalwind bei Konvergenz 
des horizontalen Windes 

Generell kommt es zu Aufsteigen, wenn der hori¬ 
zontale Windvektor in der unteren Troposphäre 
konvergiert (z. B. in Tiefdruckgebieten oder in der 
ITCZ), zu Absteigen, wenn er divergiert (z. B. im 
Subtropenhoch). Näheres dazu siehe Abschn. 16.1. 

D Spontane Umlagerungen 

ln einer Atmosphäre ohne Strömungshindernisse 
und ohne Änderung der Temperatur in der Hori¬ 
zontalen gibt es zunächst den weiteren Fall, dass die 
Dichte mit der Höhe zunimmt, so dass spontane 
Umlagerungen stattfinden können. Damit dies mög¬ 
lich ist, muss die Lufttemperatur so stark mit der 
Höhe abnehmen, dass die Dichte zunimmt. Um die¬ 
sen Fall näher zu untersuchen, betrachten wir den 
Grenzfall einer „homogenen Atmosphäre“,in der also 
die Dichte höhenkonstant ist. ln ihr gelten die fol¬ 
genden Beziehungen, wobei der Index 0 die entspre¬ 
chenden Größen an der Erdoberfläche kennzeich¬ 
net und die Dichte p nur als Konstante yOg auftritt: 


Front-Fläche 



Bild 12.2. Querzirkulation an einer Warmfront. Als Front¬ 
fläche ist die Fläche eingezeichnet, an der der Gradient der 
potentiellen Temperatur ein Maximum besitzt 
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■ Gasgleichung: 


Po= — 


RJ 


Po^L 

statische Grundgleichung: 
dp , ^hPa 

^ =-Po ^ = 12,02 

dz 100 m 


1 K 

T = - p = 0,284- p 


hPa 


Temperaturgradient: 


¥ 

dz 


0,284 — 
hPa 

1 dp _ 

PoRl 3z 



-3,42 


K 

100m 


■ Höhe der homogenen Atmosphäre; 

0 H 


PQ 

führt zu 




Po=PogH 


Größe ^/Rl heißt autoconvective lapse rate, sie stellt 
die Schwelle dar, von der an Autokonvektion, d. h. Um¬ 
lagerungen wegen zunehmender Dichte mit der Höhe, 
stattfindet. Ein solcher autokonvektiver Temperatur¬ 
gradient kommt in der Atmosphäre nur in ganz dün¬ 
nen Schichten nahe der Erdoberfläche vor (s. dazu 
auch die in Abschn. 9.5B behandelten „Luftspiegelun¬ 
gen nach unten“), spielt also bei den für die Wolkenbil- 
dimg notwendigen Vertikalbewegungen keine Rolle. 

Besondere Bedeutung kommt der oben errech- 
neten Höhe H der homogenen Atmosphäre zu. Wir 
wissen, dass die wirkliche Atmosphäre mit nach 
oben exponentiell abnehmendem Luftdruck (be¬ 
achte: in der homogenen Atmosphäre nimmt der 
Luftdruck linear mit z ab) auch eine etwa exponen¬ 
tiell mit z abnehmende Dichte besitzt. Da die Expo¬ 
nentialfunktion exp (-az) den Wert 0 erst als Grenz¬ 
wert bei z ^ 00 annimmt, läßt sich mathematisch be¬ 
trachtet kein endhcher Wert der Höhe der wirklichen 
Atmosphäre angeben. Bei einer Atmosphäre mit 
höhenkonstanter Dichte und einem bestimmten 
Luftdruck am Erdboden ist aber eine Obergrenze 
klar definiert. Das ist bei unseren Zahlenwerten 
H = 8 433 m. Die Größe Hwird in der theoretischen 
Meteorologie zur Entdimensionierung bzw. Normie¬ 
rung von anderen interessierenden Höhen benutzt. 


und zu 


E Auftrieb 


8433m 

Pog g 

Alle Zahlenwerte sind mit g= 9,80665 m s”^, 
Tg= 288,15 K,pQ= 1013,25 hPaundyOo= 1,225 kg m”^ 
berechnet. Selbstverständlich ist damit auch Tq - T{H) 
= (öT/dp) -^ 0 = 288,15 K. Diese Gleichungen und 
Zahlenwerte gelten gleichermaßen für feuchte Luft, 
wenn wirp und als Druck und Dichte der feuch¬ 
ten Luft interpretieren und T durch die virtuelle 
Temperatur ersetzen. 

Man erkennt, dass in so einer homogenen Atmo¬ 
sphäre die Temperatur nur vom Druck abhängt, die 
Änderung des Druckes mit der Höhe konstant ist und 
somit auch die Änderung der Temperatur mit der 
Höhe einen festen Wert besitzt. Man vergleiche den 
hier ausgerechneten Wert von -g/Ri= -3,42 K/100 m 
mit dem trocken-adiabatischen Temperaturgradi¬ 
enten -glCp = -0,98 K/lOO m « -1,0 K/100 m. Die 


Eine reale Möglichkeit der Entstehung einer Verti¬ 
kalbewegung ist der Auftrieb eines Teilchens, das 
eine geringere Dichte als seine Umgebung in glei¬ 
cher Höhe besitzt. Im Folgenden beziehen sich un¬ 
indizierte Größen auf das Teilchen. Ein Index U 
bezeichnet eine Größe der Umgebung (in gleicher 
Höhe). Wir berechnen nun die Auftriebs-Beschleu¬ 
nigung für ein Teilchen 

dw _ 1 3p 

dt ^ pdz ’ 

woraus sich mit 


und dem hydrostatischen Gleichgewicht der Um¬ 
gebung 
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^P\J 


dw 

dt 



1-^ 
p j 


= g 


Py-P 

P 



ergibt. Wir haben hier mit der Dichte der feuchten 
Luft gerechnet. Deshalb kommt auch die virtuelle 
Temperatur ins Spiel. Wir erhalten einen Auftrieb, 
wenn das Teilchen wärmer ist als die Umgebung in 
der gleichen Höhe. Das kann im einfachsten Falle 
geschehen, wenn sich in einer Wiese eine Beton¬ 
platte befindet, über der die bodennahe Tempera¬ 
tur höher ist als die Temperatur in gleicher 
Höhe über dem sie umgebenden Gras, über der also 

^VU- 


F Auftrieb bei gleicher Dichte von Teilchen 
und Umgebung im Ausgangsniveau 


Der interessanteste hier zu behandelnde Fall ist der, 
dass ein Luftteilchen auch dann aufsteigen kann, 
wenn es im Ausgangsniveau dieselbe Dichte be¬ 
sitzt wie seine Umgebung (in gleicher Höhe). Dies 
zu durchschauen gelingt mit einfachen linearen 
Ansätzen für T^{z) und T^u{z): 


TJ,z) =T^g-ry{z-Zo) mit /y :=-dT,/dz 
Tyviz) = T^m~ryviz-Zo) mit y^^\=- öT^^ldz 


Beachte die individuelle Ableitung beim Teilchen 
und die partielle bei der Umgebung. Benutzung der 
obigen Auftriebsformel führt bei zu 


dw 

dt 


;^(rvu -rv)(z-Zo) 

-'vU 


Selbst wenn ergibt sich eine Vertikal¬ 

beschleunigung dw/dt, wenn Yvu ^ ^ ^o- 
teres bedeutet, dass das vertikale Temperaturprofil 
der Umgebung verschieden sein muss von der Tem¬ 
peraturänderung, die das Teilchen beim Auf- oder 
Absteigen erfährt. Die zweite Bedingung heißt, dass 
es nur dann ein von Null verschiedenes dw/dt gibt, 
wenn es dem Teilchen möglich ist, sein Ausgangs¬ 
niveau durch irgendeine Initialverschiebung (z. B. 
durch Turbulenz) zu verlassen. 


Da in der Atmosphäre meist turbulente Bewe¬ 
gungen sehr unterschiedlicher Größenskalen vor¬ 
handen sind, ist die Größe und vor allem das Vor¬ 
zeichen von (y,u- Yv) das wichtigste Kriterium da¬ 
für, ob derartige Vertikalbewegungen auftreten 
können. 

Der durch diese Auftriebsformel dargestellte Ge¬ 
samtzusammenhang ist der eines Gleichgewichtes 
bzw. einer Stabilität des Luftteilchens relativ zu der 
es umgebenden Luft, wie wir es aus der Mechanik 
als Gleichgewicht (Stabilität) einer Kugel relativ zu 
ihrer Unterlage kennen (s. Bild 12.3, Teil A). Da es 
sich hier um ein hydrostatisches Problem handelt, 
sprechen wir auch von statischer Stabilität oder In¬ 
stabilität. Es gibt auch dynamische Instabilitäten, 
die mit der räumlichen Struktur der Windgeschwin¬ 
digkeit Zusammenhängen. 

Bringen wir z. B. die Kugel links in Teil A von 
Bild 12.3 aus ihrer Ruhelage, so kehrt sie unter dem 
Einfluss der Schwerkraft um die Ruhelage schwin¬ 
gend in diese zurück. Wir bezeichnen ihren Zu¬ 
stand als stabil in Bezug auf ihre Unterlage. Die¬ 
ser Zustand stellt ein relatives Minimum ihrer po¬ 
tentiellen Energie dar. Die Kugel im rechten Teil¬ 
bild reagiert völlig anders auf einen geringen An¬ 
stoß. Unter dem Einfluss der Schwerkraft ent¬ 
fernt sie sich beschleunigt weiter von der Ruhela¬ 
ge weg in die Richtung, in die sie den Anstoß er¬ 
fahren hat. Diese Lage der Kugel ist instabil. Im 
mittleren Bild führt ein Anstoß nach Verzehren 
der kinetischen Anstoßenergie zu keiner weiteren 
selbständigen Bewegung der Kugel {indifferenter 
Fall). 

Das Verhalten unseres Luftteilchens, beschrie¬ 
ben durch die Auftriebsgleichung, läßt sich bei tro¬ 
ckener Luft einfach durch Teil B des Bildes 12.3 dar¬ 
stellen. Gestrichelt eingezeichnet ist die Temperatur¬ 
änderung des Teilchens mit der Höhe, also dT/dz. 
Im Falle eines trockenen Luftpaketes stellt diese Ge¬ 
rade eine Trocken-Adiabate dar. Die ausgezogenen 
Geraden symbolisieren drei Fälle der Temperatur¬ 
änderung in der Umgebung mit der Höhe, dT^ldz. 
In der Ruhelage der Höhe Zg besitzt das Teilchen die 
gleiche Temperatur wie die Umgebung; es kann also, 
ehe z. B. ein turbulenter Anstoß erfolgt, als Teil die¬ 
ser Umgebung aufgefasst werden. Wenn es nun dort 
herausgerissen wird durch einen vertikalen Anstoß 
(in der Formel ist dann z ^ Zg), folgt es der Trocken- 
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A. Analogie aus der Mechanik 

Das Gleichgewicht der Kugel 
ist relativ zur Unterlage stabil indifferent labil 



B. DieTrocken-Adiabate 
ist die Zustandskurve 
des Teilchens- 

Zustandskurve 
der Umgebung - 


-(dT/dz) der Umgebung =yu 
Gleichgewicht des Teilchens 




trocken-indifferent 



>rö 


trocken-labil 


Schichtung der Atmosphäre 


unteradiabatisch adiabatisch 


überadiabatisch 


C. Die Sättigungs-Adiabate 
ist die Zustandskurve 
desTeilchens - 

Zustandskurve 

der Umgebung - 


-(dT/dz) der Umgebung =Yu 



D. Zustandskurve desTeilchens ist 

dieTrocken-Adiabate - 

oder 

die Sättigungs-Adiabate- 

Zustandskurve 

der Umgebung - 


-(dT/dz) der Umgebung =7u 



Gleichgewicht desTeilchens 


absolut bedingt absolut 

stabil stabil/labil labil 


Bild 12.3. Temperaturschichtung und Stabilität. A: Lage-Gleichgewicht einer Kugel; ß: Gleichgewicht eines sich bei Vertikal¬ 
bewegungen trocken-adiabatisch verhaltenden Teilchens; C: wie ß, aber sättigungs-adiabatisch; D: Erklärung der beding¬ 
ten Instabilität. Der Punkt in jedem Teildiagramm kennzeichnet die Anfangslage z = Zj des Teilchens, in der Teilchen und 
Umgebung die gleiche Temperatur besitzen 


Adiabate (gestrichelt) und ist im Falle der linken chend dem dann vorhandenen Abtrieb bzw. Auf- 
Teilskizze beim Aufsteigen kälter und beim Abstei- trieb schwingend in seine Ruhelage zurückkehren, 
gen wärmer als diese Umgebung und wird entspre- Das Teilchen ist also stabil relativ zur Temperatur- 
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Schichtung seiner Umgebung. Im Falle des Zustan¬ 
des der Umgebung, wie ihn die ausgezogene Gera¬ 
de der rechten Teilskizze symbolisiert, ist das Teil¬ 
chen bei einer Auslenkung nach oben/unten wär¬ 
mer/kälter als seine Umgebung und steigt/fällt so 
freiwillig und beschleunigt weiter. Das ist der labi¬ 
le Zustand. Der indijferente Zustand ist der, bei dem 
öT^ldz = dr/dz oder y^ = y, wobei für das trocken¬ 
adiabatisch aufsteigende Teilchen y= ist. Der Ein¬ 
fachheit halber haben wir hier bei der Erklärung 
von Teil B des Bildes 12.3 mit der Temperatur T und 
nicht mit der virtuellen Temperatur argumen¬ 
tiert. 


12.2 Stabilitätskriterien 

Das Gleichgewicht von Kugel oder Luftteilchen be¬ 
steht relativ zur Unterlage bzw. relativ zur umge¬ 
benden Luft. Wir sagen z. B., die Kugel befinde sich 
in einem stabilen/labilen Gleichgewicht in Bezug auf 
ihre Unterlage oder das Luftteilchen besitze ein sta¬ 
biles/labiles Gleichgewicht in Bezug auf die Tem¬ 
peraturschichtung seiner Umgebung. Man spricht 
aber auch von der Stabilität/Labilität der Unterlage 
bei der Kugel bzw. der Umgebungs-Temperatur- 
Schichtung beim Luftteilchen. So heißt es im letz¬ 
teren Fall, die Atmosphäre sei stabil (labil, indiffe¬ 
rent) geschichtet. Wenn die Umgebungstemperatur 
stärker mit der Höhe abnimmt als durch den trocken¬ 
adiabatischen Temperaturgradienten beschrieben, 
also wenn dT^ldz < dT/dz des trockenen Teilchens, 
d. h. > 7^, dann ist die Atmosphäre trocken-labil 
oder überadiabatisch geschichtet. Im Falle Zu^ 
ist sie trocken-stabil oder unteradiabatisch ge¬ 
schichtet. Wenn Zu = 7^, spricht man von indifferen¬ 
ter oder adiabatischer Schichtung. Im Wetterge¬ 
schehen erlebt man eine labile Situation z. B. dann, 
wenn es in der Höhe sehr kalt ist, die unteren Luft¬ 
schichten aber bei intensiver Sonnenstrahlung er¬ 
wärmt werden, wie es z. B. im Frühjahr in von NW 
oder N hereinströmender Polarluft vorkommt. Ge¬ 
waltige Gumulus- und Gumulonimbus-Wolken und 
kräftige Schauer sind die Folge („Aprilwetter“). 

Kehren wir zurück zu der in Abschn. 12. IF abge¬ 
leiteten Gleichung für die Vertikalbeschleunigung 
dwidt. In ihr ist glT^^ der Auftriebsparameter, (z - Zq) 
die Entfernung von der Ruhelage und (Zvu“ Zv) 
Stabilitätsmaß. Beachte, dass die Vertikal-Beschleu- 


nigung proportional zur Größe jedes dieser Terme 
wächst. Als Stabilitätskriterium ergibt sich ganz all- 


gemein: 


> 

labil 

II 

neutral 

< 

stabil 


Dieses Kriterium läßt sich auch noch in ver¬ 
schiedene andere Formen kleiden, wobei allerdings 
Näherungen in Kauf zu nehmen sind. Zunächst 
wollen wir erreichen, dass auf der rechten Seite an¬ 
stelle von zdie uns schon bekannten Größen tro¬ 
cken-adiabatischer Temperaturgradient Tjj und 
sättigungs-adiabatischer Temperaturgradient 
erscheinen. Mit den Approximationen 

-dTßdz = Zv ~ f^ür ungesättigte Teilchen-Luft 
-dTßdz = ~ für gesättigte Teilchen-Luft und 

-dT^^ldz= z„u~ Zu 


lauten die Stabilitätskriterien: 


für ein ungesät¬ 
tigtes Teilchen 

> labil 

Zu = neutral 

< stabil 


für ein gesät¬ 
tigtes Teilchen 
> 

Zu = 

< 


Im nächsten Schritt wollen wir zu Kriterien ge¬ 
langen, in denen die vertikalen Gradienten der po¬ 
tentiellen Temperatur und der äquivalent-potenti¬ 
ellen Temperatur der Umgebung auftreten. Im un¬ 
gesättigten Fall gilt 


dTu ^ a6>u g 
dz dz c„ 


■Zu =■ 


30n 


dz 


A-Zu 


und im gesättigten Fall 

L dmi 


dT^j ^ 30eu 
dz 

-Tu 


dz 

3z 


g 


Cp Cp 3z 


■ Zu 


30Ü 

dz 


9<9eu 

dz 
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Nun lauten die Stabilitätskriterien: 


für ein ungesät¬ 
tigtes Teilchen 


für ein gesät¬ 
tigtes Teilchen 


< 

dO^ldz = 0 
> 


labil < 

neutral d0^^ldz = 0 
stabil > 


Die Vorteile dieser Schreibweise sind der Bezug 
auf Null und die Verwendung der konservativen 
Eigenschaften 0und 0^. 

Wir wenden uns nun wieder dem Bild 12.3 zu. 
In den Teilen B, C und D sind die oben abgeleite¬ 
ten Kriterien eingetragen. Teil B gilt für ein trocken¬ 
adiabatisch, Teil C für ein sättigungs-adiabatisch 
auf- bzw. absteigendes Teilchen. Teil D zeigt, dass 
das Gleichgewicht unterschiedlich ist in Abhängig¬ 
keit davon, welcher Kurve das Teilchen folgt, d. h. 
ob es trocken oder gesättigt ist. Im absolut stabilen 
Fall (in Teil D) nimmt die Umgebungstemperatur 
weniger mit der Höhe ab als Trocken- und Feucht- 
Adiabate, im absolut labilen Fall nimmt sie stärker 
ab als diese beiden. Der im mittleren Bild skizzier¬ 
te Fall ist interessant: er ist trocken-stabil, aber ge¬ 
sättigt-labil. Man nennt diese Schichtung bedingt 
stabil (oder bedingt labil oder bedingt instabil; engl: 
conditional instability). Das Wort „bedingt“ bedeu¬ 
tet hier, dass das Auftreten von Stabilität oder Fa- 
bilität von der Bedingung abhängt, ob das Teilchen 
der Trocken-Adiabate (dann verhält es sich stabil) 
oder der Sättigungs-Adiabate (dann verhält es sich 
labil) folgt. 

Einige Zusatzbemerkungen sollen das Bild noch 
abrunden. 


■ Man kann dieselben Teilbilder wie in Bild 12.3 
auch zeichnen mit 0 und 0^ als Abszissen. Dies 
sei einer Übung überlassen. Beachte dabei dann 
die mit 0 und 0^ geschriebenen Stabilitätskrite¬ 
rien. 

■ Sonderfälle der Temperaturschichtung der Umge¬ 
bung sind die 

- Isothermie: dT^ldz = 0 und die 

- Inversion: dT^j/dz > 0. Beachte die Definition 
des Begriffes Inversion als eine Schicht, in der 
dT^jIdz > 0 . 

■ In der Standard-Troposphäre (s. Abschn. 10.1.2)ist 
öTldz = -0,65 °C/100 m und entsprechend d0ldz 


= -1-0,35 °C/100 m. Die Standard-Troposphäre ist also 
trocken-stabil geschichtet. Wenn > 0,65 °CI 100 m 
(s. Tabelle 11.2), dann ist sie auch absolut stabil. 
Wenn aber < 0,65 °C/100 m, so ist die Schich¬ 
tung der Standard-Troposphäre sättigungs-labil 
oder bedingt labil. 

■ Die reale Atmosphäre ist sehr häufig bedingt sta¬ 
bil (labil) geschichtet. Das heißt, wenn ein Luftpa¬ 
ket einmal das Kondensationsniveau erreicht hat, 
kann es „von selbst“ weitersteigen. 

Bei all diesen Betrachtungen haben wir stets mit 
dem Bild eines nach außen abgeschlossenen Luftpa¬ 
ketes in einer durch die Vertikalbewegung ungestör¬ 
ten Umgebung gearbeitet. Dies sind zwei entscheiden¬ 
de Voraussetzungen der hier benutzten Teilchen-Me¬ 
thode {engl, parcel-method). Lassen wir nun die Vor¬ 
aussetzung der ungestörten Umgebung fallen, dann 
müssen wir berücksichtigen, dass aus Kontinuitäts¬ 
gründen die Umgebung des aufsteigenden Luftvolu¬ 
mens absteigt, allerdings stets wesentlich langsamer, 
als das Teilchen aufsteigt. Das Verhältnis der Vertikal¬ 
geschwindigkeiten und das Querschnittsverhältnis der 
entsprechenden Horizontalflächen der auf- und ab¬ 
steigenden Luft können sehr unterschiedlich sein: die 
Rechnung wird um vieles komplizierter. Wir überle¬ 
gen uns aber auch ohne Rechnung, dass sich die absin¬ 
kende Luft erwärmt und so meist wärmer ist als die 
ungestörte Umgebung. Das bedeutet, dass der Tempe¬ 
raturüberschuß des aufsteigenden Teilchens in Wirk¬ 
lichkeit kleiner ausfällt als bei ungestörter Umgebung. 
So ist also die Labilität in Wirklichkeit kleiner als die 
mit der parcel-Methode berechnete. Die zweite Vor¬ 
aussetzung, dass das Teilchen nach außen abgeschlos¬ 
sen ist, wird in Wirklichkeit gestört durch die Mi¬ 
schungsvorgänge des Teilchens mit seiner Umgebung, 



Bild 12.4. Entrainment und Detrainment an einer Cumu¬ 
lus-Wolke 
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die vor allem in den Randgebieten stattfinden und bei 
Cumuluswolken sehr gut zu beobachten sind. Entrain- 
ment, das ist Eindringen von Umgebungsluft in die 
Wolke, und Detrainment, das ist Ausfließen von Wol¬ 
kenluft, sind in Bild 12.4 skizziert. Auch dieser Pro¬ 
zess führt zur Herabsetzung der Labilität im Vergleich 
zur Teilchen-Methode. 


Für ungesättigte feuchte Teilchenluft hatten wir 
in Näherung -dTj,/dz = x,» /^gesetzt.Exakt gilt: 

rv = + 0,61m)) 

dz dz 

J n-i 

= -(1 -I- 0,61m) — 
dz 


12.3 Bemerkungen zur Genauigkeit 


Die oben eingeführten Näherungen seien noch etwas 
erläutert. Zur Erinnerung sei erwähnt, dass die Eigen¬ 
schaften der Luft ja etwas unterschiedlich sind, je 
nachdem ob sie wasserdampffrei (= trocken, Index d) 
oder wasserdampfhaltig (= feucht, Index m) ist. Sehr 
genaue Betrachtungen offenbaren, dass selbst der tro¬ 
cken-adiabatische Temperaturgradient keine Konstan¬ 
te ist. Einmal hatten wir in Abschn. 7.5 bereits gese¬ 
hen, dass das für das trocken-adiabatische Aufsteigen 
gültige dTldz= -r^= -{glCp){TIT^) ist und dass we¬ 
gen T^Ty natürlich in guter Näherung dT/dz = -/^ 
= -g/Cp gilt; dabei ist zudem g streng genommen auch 
nicht konstant und Cp schwach von der Temperatur 
abhängig. 

Nun kommt - wiederum sehr genau betrachtet - 
hinzu, dass das bisher verwendete Cp die spezifische 
Wärme bei konstantem Druck für trockene Luft ist, 
also Cp = Cpj = 1004 J kg"' K"'. Bei feuchter Luft hängt 
Cp auch noch vom Wasserdampfgehalt ab, und zwar in 
der FormCp= Cp„,= Cpjfl + 0,85 m), was aber selbst bei 
einem hohen Mischungsverhältnis von m = 23 • 10"^ 
nur eine Korrektur von 0,85 • 23 • 10"^ = 2 % ausmacht. 

Ähnlich ist es bei der Poisson-Gleichung. Diese gilt, 
solange keine Phasenumwandlungen vor sich gehen, 
auch für feuchte Luft. Der Exponent Rl/Cp = /eist dann 
vom Wasserdampfgehalt abhängig. Bisher haben wir 
immer mit Rl= RLd= 287 J kg"' K"' und mit Cp= Cpj 
= 1004 Jkg"'K"' und so mit Rl/Cp= RLj/Cpj= 0,286 
gerechnet. Sehr genau betrachtet ist aber bei feuchter 
Luft Rl= Rlhi^ l^Ld(f + 0,61m). Somit errechnet sich 



R^ (l +0,61m) 
Cpd (1-H 0,85 m) 


0,286(1-0,24 m) 


Selbst bei der sehr hohen Feuchte des obigen 
Beispiels ergibt sich eine nur sehr geringe Korrek¬ 
tur des Exponenten von weniger als 6 %o. 

Wenden wir uns nun den Näherungen für ^^^und 
gyu in der Auftriebsformel zu: 


m ist ja eine Invariante und wurde deshalb nicht 
abgeleitet. 

Mit dr/dz = -r^= -{glCp){T„n„^) und Cp= 

= Cpjj(l -t- 0,85m) ergibt sich 

g (1-t 0,61m) 

'' Cpd(l + 0,85m)r,u 

= -^(l-0,24m)^ 

^pd ^vU 

T; unterscheidet sich also von g/Cp^ durch den 
Korrekturterm (1 - 0,24m) • (T^/T^u)- 
hohen Mischungsverhältnis m des obigen Bei¬ 
spiels und mit 5 °C Temperaturunterschied zwi¬ 
schen T^undr^u,alsoz. B. TJT^jj=280 K/285 K, 
ist dieser = 0,977. Der Fehler einer Näherung 
Ey^glCp^ bleibt also selbst mit diesen den Feh¬ 
ler hoch treibenden Werten bei nur 2,3 %. 


b Für gesättigte feuchte Teilchenluft hatten wir 
in Näherung -dTJdz = gesetzt. Exakt gilt: 


Zv 


-^--^(r(l + 0 , 61 m>^)) 

dz dz 


-(1-1-0,61m*) 


dz 


0,61 T 


dm* 

dz 


dr/dz ist in diesem Falle gleich (-/^). Benutzen 
wir dafür die in Abschn. 11.2 abgeleitete Größe, 
ohne auf die Annahmen der Ableitung näher ein¬ 
zugehen, dann können wir schreiben (s. Zeile 7 
der entsprechenden Ableitung in Tabelle 11.1): 


dz L " L 


und 


/y = (n-0,61m*)-0,61 + o , 6 it ^ 









172 Teil III • Thermodynamik und Wolken 


Kapitel 12 • Temperaturschichtung und Stabilität 


Schließlich folgt 


1 -H 0,61 

T 

nr + — 



L 

V 

^))\ 


Mit Cp = Cp^{l + 0,85m*) und ohne die Abhän¬ 
gigkeiten von L noch genau zu diskutieren, er¬ 
gibt sich für m*= 10-10”^ und /^ = 0,6 °C /100 m 
für den Term in der eckigen Klammer ein Wert 
von etwa 1,05, was bedeutet, dass unsere obige 
Näherung einen Fehler von etwa 5 % aufweist. 
Dieser Fehler wächst natürlich mit m*, also ge¬ 
nerell mit der Temperatur. 

c Für die Temperaturverteilung der Umgebung 

hatten wir in Näherung -dT,,^ldz= y\j ge¬ 
setzt. Exakt gilt 


rvu=-^--|-(7’ua + o,6im^;)) 
öz dz 

= -(1 + 0,61 mu) ^ - 0,61 Tu ^ 

dz dz 

also 

dfti 

Tvv ~ (f + 0,61 nZu) Yu — 0,61 ^ 

dz 

Der Fehler der Näherung wird einmal 

durch den Faktor (1 + 0,61 my), zusätzlich aber 
noch durch den Term mit dm^ldz geprägt. Letz¬ 
terer bleibt mit dm^ldz < 0,5 • 10"^/100 m unter 
0,1 °C/100 m, verschwindet aber in einer gut 
durchmischten Luftschicht. 











Kapitel 13 

Beispiele zur Thermodynamik 


In diesem Kapitel sollen nun einige Beispiele den 
Kontakt zur Anwendung herstellen. Auch Kap. 14 
zielt in diese Richtung. Die Beziehungen zwischen 
den thermodynamischen Gesetzen und der Wol¬ 
kenbildung sind so vielfältig, dass der Leser auf¬ 
gerufen ist, sich selber weitere Beispiele zu erar¬ 
beiten. 


13.1 Die Ausbreitung von Rauchfahnen 

Rauchfahnen (z. B. aus Fabrikschornsteinen oder 
von Kühltürmen) zeigen einen großen Formen¬ 
reichtum. Der Beobachter kann sie nicht nur zur 
Bestimmung der Windrichtung und ihrer Ände¬ 
rung mit der Höhe benutzen. Sie erlauben auch eine 
grobe Feststellung der Windstärke. Vor allem aber 
sind sie deutliche Indikatoren der atmosphärischen 
Schichtung. Dies sei hier anhand des Bildes 13.1 
näher erläutert. Diese Darstellung enthält Teilbilder 
in 4 Spalten und 5 Zeilen. Die Ordinate ist in allen 
Diagrammen die Höhe über der Erdoberfläche. Die 
Abszisse der ersten Spalte stellt die Lufttempera¬ 
tur dar; so zeigt die erste Bildspalte das Profil der 
beobachteten Lufttemperatur T^{z) {ausgezogen) 
und zum Vergleich eine Trocken-Adiabate (gestri¬ 
chelt). Die Abszisse der zweiten Spalte (von links) 
ist die Streuung (= Standardabweichung) 

(T,=^ 

der horizontalen Windrichtung (bzw. des Azimut- 
Winkels ö), deren kurzfristige Schwankungen 6'in 
dieser Form einen statistischen Parameter bilden, 
der deutlich von der in der ersten Spalte skizzier¬ 
ten Temperatur-Schichtung abhängt. Die Abszisse 
der dritten Spalte ist die Streuung 



des Winkels <p der Windrichtung gegen die Hori¬ 
zontale; auch diese statistische Größe hängt von der 
Temperatur-Schichtung (1. Spalte) ab. 

Die Schwankung oder Streuung der Windrich¬ 
tung ist generell ein Maß für den Turbulenzgrad. 
Dieser nimmt wegen des bodennahen atmosphä¬ 
risch-dynamischen Reibungsprozesses zum Bo¬ 
den hin zu, weil die dynamische Erzeugung von 
Turbulenz proportional zu duldz ist und duldz 
zum Boden hin mit 1/z zunimmt; u bedeutet da¬ 
bei den Betrag der mittleren horizontalen Wind¬ 
geschwindigkeit. Die Turbulenz wächst auch mit 
zunehmender Labilität, weil damit die vertika¬ 
len Umlagerungen zunehmen. Die Turbulenz 
nimmt mit zunehmender Stabilität ab, weil eine 
stabile Schichtung jede vertikale Auslenkung eines 
Luftteilchens abbremst. Wegen der Wechselwir¬ 
kung der vertikalen mit den horizontalen Windge¬ 
schwindigkeits-Schwankungen werden im stabilen 
Fall auch die horizontalen Fluktuationen abge¬ 
schwächt. 

Schließlich folgen in der vierten Spalte Bilder 
von Rauchfahnen, deren Teilchen wir schon bald 
nach Verlassen des Schornsteins als Luftpakete an- 
sehen können, die die Temperatur der umgeben¬ 
den Luft annehmen und so ausgezeichnete Tracer 
für jede Art von Luftströmung sind. Beachte aber, 
dass die Rauchfahne beim Verlassen des Schorn¬ 
steins und kurz danach meist noch wärmer ist als 
die umgebende Luft und deshalb im Anfang noch 
einen positiven Auftrieb besitzt. Die Luftströmung 
und so auch die Form einer Rauchfahne hängen 
von der Stabilität der Schichtung in den Höhen, in 
denen sich der Rauch ausbreitet, ab. Die Form der 
Rauchfahne ist damit charakteristisch für den je¬ 
weiligen Schichtungstyp. Man kann aus der beob¬ 
achteten Form auf derartige Schichtungen, die man 
ja nicht direkt sehen kann, schließen. Diese Rauch- 
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Bild 13.1. Verschiedene Typen von Rauchfahnen in Abhängigkeit von der atmosphärischen Schichtung. Aus Slade (1968) 


fahnen-Typen und die für sie gebräuchlichen Na¬ 
men sollen nun hier erläutert werden: 

■ Fanning (fan = Gebläse): Die oberste Zeile gilt 
für eine mit der Höhe konstante stabile Schich¬ 
tung. Die Streuungen sind klein, außer am Bo¬ 
den, wo die Reibung zu etwas Turbulenz führt. 
Mit nur kleinen Streuungen der horizontalen 
und vertikalen Windrichtung kann sich auch die 
Rauchfahne weder seitlich noch in der Vertika¬ 
len ausbreiten. Ein Versuch einzelner Teilchen 


der Rauchfahne, in der Vertikalen dem Bereich 
der Rauchfahne zu entkommen, führt in der sta¬ 
bilen Schichtung sofort zu rücktreibenden Kräf¬ 
ten, was eine starke Behinderung des vertika¬ 
len und im Gesamtzusammenhang der Turbu¬ 
lenz auch des horizontalen Austauschs bedeu¬ 
tet. Die Folge davon ist eine horizontal und ver¬ 
tikal eng gebündelte, sich kaum verbreiternde, 
oft viele Kilometer lange Rauchfahne. 

■ Fumigation (= Räucherung): Die Temperatur¬ 
schichtung zeigt hier eine adiabatische (neutra- 
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le) Schichtung vom Boden bis über die Schorn¬ 
steinhöhe hinaus und darüber die stabile Schich¬ 
tung einer vom Boden abgehobenen Inversion. 
So findet oberhalb der Inversions-Untergrenze 
wie beim Panning kein nennenswerter Aus¬ 
tausch statt. In der neutralen oder auch oft leicht 
labilen Schichtung unterhalb der Inversion gibt 
es deutlich stärkeren turbulenten Austausch, was 
durch die größeren Werte der Streuungen cr^und 
CTp gezeigt wird. Der Rauch kann sich so im Lee 
des Schornsteins in großen Wirbeln rasch bis zur 
Erdoberfläche ausbreiten. Situationen,bei denen 
die Inversion über den Schornsteinhöhen liegt, 
nennen wir auch Smog-Wetterlagen (smoke and 
fog); siehe dazu auch Beispiel E. 

■ Looping {loop = Windung): Bei der gezeigten la¬ 
bilen Schichtung entwickeln sich große Turbu¬ 
lenzelemente mit großem positivem und nega¬ 
tivem Auftrieb; beachte, dass cr^ zum Boden hin 
abnimmt; die Ursache dafür sind die mit der 
Höhe in ihrer Größe rasch anwachsenden Turbu¬ 
lenzelemente. 

■ Coningicone = Kegel): Bei fast neutraler Schich¬ 
tung ist die kegelförmige Ausbreitung nur sehr 
schwach, aber deutlich stärker als im stabilen 
Falle, wie ein Vergleich mit den Bildern der ers¬ 
ten Zeile zeigt. 

■ Lofting (/o/t = Dachboden): Die Inversion liegt 
nun am Boden und reicht bis über die Schorn¬ 
steinhöhe hinaus. Darüber finden wir eine etwa 
neutrale Schichtung. Eine Ausbreitung findet so 
nur oberhalb der Inversion statt, wenn der 
Rauch über die Inversionsobergrenze hinaus ge¬ 
langen kann. Innerhalb der Inversion ist jegli¬ 
che Ausbreitung stark b ehindert, der Rauch zeigt 
eine markante Untergrenze und kann vor allem 
nicht zum Erdboden gelangen. 

Dieses Beispiel erhält zusätzliches Gewicht, 
wenn man bedenkt, dass die Ausbreitung aller Luft¬ 
beimengungen, also z. B. auch von Staub, der vom 
Boden aufgewirbelt wird, von der atmosphärischen 
Schichtung abhängt. 


13.2 Entwicklung einer Cumulus-Wolke 

Anhand von Bild 13.2 soll die Entwicklung einer 
Gumulus-Wolke erklärt werden. Das dick ausgezo¬ 
gene Temperaturprofil T{z) als Zustandskurve der 



Bild 13.2. Zur Entstehung einer Cumulus-Wolke. Die Tempe¬ 
raturschichtung am frühen Morgen ist dick ausgezogen. Bis 
zum Mittag hat sich der untere Teil (dick, lang gestrichelt) 
durch Erwärmung und Mischung verändert. Luft mit der 
Temperatur, die unmittelbar am Erdboden herrscht, steigt 
um diese Zeit nach Kurve 1 auf; sie ist wegen der abgehobe¬ 
nen Inversion nur bis etwa 2 500 m wärmer als ihre Umge¬ 
bung, kann aber die skizzierte Wolke bilden. Luft höherer 
Temperatur könnte entsprechend der Aufstiegskurve 2 bei 
gleicher Schichtung bis über 4 000 m Höhe hinaus wärmer 
als die Umgebung sein 

Atmosphäre zeigt schematisch die Situation am 
Morgen (etwa bei Sonnenaufgang) mit einer Bo¬ 
den-Inversion und einer abgehobenen Inversion. 
Bis zum Mittag hat sich die Atmosphärische Grenz¬ 
schicht unterhalb der abgehobenen Inversion er¬ 
wärmt (s. die lang gestrichelte Kurve). Die Mi¬ 
schungsprozesse führen dort im Wesentlichen zu 
einer neutralen Schichtung, aber mit einem über¬ 
adiabatischen Temperaturgradienten in den unters¬ 
ten Dekametern (s. auch Bild 8.8). Ein Teilchen, das 
in z = 0 die dort herrschende Temperatur be¬ 
sitzt und sich aus seiner Schicht lösen kann, ver¬ 
mag entsprechend der Kurve 1 aufzusteigen. Dies 
erfolgt bis zum Kondensationsniveau trocken- und 
dann sättigungs-adiabatisch. Dabei vermag es, ei¬ 
nen Gumulus (wie gezeichnet) zu bilden, der aller¬ 
dings nicht über die Höhe von etwa 3 000 m hinaus 
wachsen kann, weil er ab etwa 2 500 m kälter ist als 
seine Umgebung. Er erfährt so oberhalb des Schnitt¬ 
punktes mit der dick ausgezogenen Kurve eine ne¬ 
gative Vertikalbeschleunigung, die die an dieser 
Stelle vorhandene kinetische Energie der Vertikal- 
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bewegung bis zur Gipfelhöhe der Wolke (hier etwa 
3 000 m) vollends aufzehrt. Teilchen, die am Boden 
wärmer sind als es der langgestrichelten Zustands¬ 
kurve entspricht, also etwa dem Aufstieg 2 folgen, 
bleiben selbst oberhalb der Inversion wärmer als 
die Umgebung; das kann zu größeren Cumuli oder 
gar zu Gewitterwolken (Cumulonimbus) führen. 


13.3 Doppelte Kondensationshöhe 

Man beobachtet manchmal am frühen Vormittag 
(Zeit tj) eine bestimmte Kondensationshöhe (Kj) 
der sich entwickelnden Cumuli. Am späten Vormit¬ 
tag (Zeit tj) stellt man dann fest, dass das Konden¬ 
sationsniveau deutlich höher liegt, nämlich bei 
z = Ky In der Zwischenzeit waren die Wolken gänz¬ 
lich verschwunden. Diese Erscheinung hängt mit 
der Existenz einer abgehobenen Inversion und mit 
dem Anstieg der Temperatur in Bodennähe im Lau¬ 
fe des Vormittags zusammen. Bild 13.3 zeigt, wie 
man sich dies vorstellen kann. Dick ausgezogen ist 
die Zustandskurve zur Zeit mit der Tempera¬ 
tur Tq an der Oberfläche und einer trocken-stabi¬ 
len Schichtung unterhalb der abgehobenen Inver¬ 
sion, deren Höhe sich zwischen tg und tj nicht än¬ 
dern soll. Zur Zeit tg beträgt der Taupunkt an der 
Oberfläche Tq; dieser Wert soll sich auch mit der 
Zeit nicht ändern; gestrichelt ist die Änderung die¬ 
ses Taupunktes mit der Höhe in den aufsteigenden 
Teilchen. 

Die Zustandskurve T{z) ändert sich im Laufe des 
Tages nur im untersten Teil; diese Änderung ist nicht 
gezeichnet. Es sind nur die veränderten Bodenwerte 



Bild 13.3. Zum Problem der doppelten Kondensationshöhe 


der Temperatur Tp T 2 und Tj zu den Zeiten tp t 2 und 
tj vermerkt. Steigen Teilchen mit jeweils diesen 
Bodentemperaturen auf (nur die Trockenadiabaten 
sind gezeichnet), so ergeben sich die entsprechen¬ 
den Kondensationshöhen Kp K 2 und Kj aus den je¬ 
weiligen Schnittpunkten mit der gestrichelten, die 
Änderung des Taupunktes mit der Höhe beschrei¬ 
benden Geraden. Dabei entwickelt sich oberhalb 
von Kj nur eine kleine Wolke. Zwischen tj und t 2 
werden diese Wolken bei steigendem Kondensati¬ 
onsniveau immer flacher. K 2 ist die Höhe des Ver¬ 
schwindens der ersten Cumulusbildung. Bei Kj setzt 
erneut Cumulusbildung ein, aber mit einem deut¬ 
lich höheren Kondensationsniveau. Nun können die 
Wolken auch, abhängig von der Temperaturschich¬ 
tung oberhalb von Kj,größere vertikale und so auch 
horizontale Ausmaße erreichen. 


13.4 Der Föhnprozess 

Der Föhn ist ein warmer Fallwind im Lee eines Ge¬ 
birges, der seine höhere (als im gleichen Niveau im 
Luv) Temperatur aus der latenten Wärme des Was¬ 
serdampfes bezieht, die beim Aufsteigen im Luv frei 
geworden ist. Der Föhn ist deshalb auch trockener 
als die Luft im Luv in gleicher Höhe. 

Mit der Vorstellung einer einfachen Überströ¬ 
mung eines Gebirges, wie sie Bild 13.4 zeigt, wollen 
wir den Föhneffekt grob abschätzen. Vom Ausgangs¬ 
niveau im Luv des Gebirges erfolgt das Aufstei¬ 
gen der Luft zunächst trocken-adiabatisch bis zum 
Kondensationsniveau Zj. und von dort weiter sätti- 
gungs-adiabatisch bis zur Gipfelhöhe Zq. Der Leser 
möge bedenken, dass die maximale Höhe der das 
Gebirge überfließenden Luft nicht identisch mit der 



Bild 13.4. Einfache Vorstellung einer Bergüberströmung zur 
Erklärung des Föhneffektes 
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Kammhöhe des Gebirges sein muss. Vielmehr kann 
die Luft je nach atmosphärischer Schichtung in sehr 
verschiedenen Höhen über das Gebirge geführt wer¬ 
den. Der Abstieg im Lee ist insgesamt trocken-adia¬ 
batisch, wenn beim Aufstieg alles Flüssigwasser 
ausgefallen ist. Realistischer erscheint, dass beim 
Abstieg noch Flüssigwasser verdunstet und so eine 
Wolkenfahne über das Gebirge hängt. Bei der fol¬ 
genden Abschätzung wird aber ein insgesamt tro¬ 
cken-adiabatischer Abstieg angenommen. Unsere 
grobe Rechnung geht von der Temperatur T^ ^uv 
(also in im Luv) aus und errechnet mit Hilfe des 
trocken-adiabatischen Temperaturgradienten /jj 
und des sättigungs-adiabatischen Temperaturgradi¬ 
enten 

^A,Lee~ ^A,Luv~ ^a) “ %) ^a) 

Mit Tj^^iuy= 10,0 °G, Za= 0 m, Zjj= 1 000 m, 
Zq= 3 000 m, /ji= 1,0 °G/100 m und V)= 0,65 °G/ 
100 m ergibt sich T^Lee= 17,0°G, also eine Tem¬ 
peraturzunahme um 7,0 °G. 

Die spezifische Feuchte und die relative 
Feuchte /a Lee im Lee des Gebirges errechnet man 
leicht aus der Sättigung im Gipfelniveau Zq. Dort 
ist Tq = -13,0 °G und b ei einem Luftdruck von etwa 
700 hPa in 3 000 m Höhe 

q* = 0,622 ^ 2,00 ■ 10^^ 

^ 700 hPa 

Als konservative Eigenschaft bleibt die spezifische 
Feuchte beim Abstieg erhalten, so dass auch gilt: 

^A,Lee= 2,00 • 10“^ Uud 

1 000 hPa 

Sa,L ee = ?A,Lee „ = 3,22 hPa 

öybZZ 

und 


Dabei ist der Luftdruck in z^ mit 1000 hPa wieder 
(wie bei den 700 hPa in Zq) grob angenommen 
worden, ln Kap. 14 findet der Leser ein weiteres 
einfaches Beispiel zum Föhnproblem. 

Der Leser mag nun fragen, wie denn der teils 
sturmartige Wind, der in der Föhnströmung beob¬ 


achtet wird, zustande kommt. Die Erklärung dieses 
Phänomens führt dazu, dass wir unsere Vorstellung 
der Bergüberströmung, wie sie Bild 13.4 zeigt, um 
die dritte Dimension erweitern müssen. Schauen 
wir einmal im Vorgriff auf Teil V eine Wetterkarte 
einer Föhnsituation an, dann sehen wir einen Iso¬ 
barenverlauf in NN, wie er in Bild 13.5 skizziert ist: 
Bei einer Anströmung der Alpen von Süden stellt 
sich aus thermischen und dynamischen Gründen 
auf der Südseite ein Keil des im Osten liegenden 
Hochs und im Norden ein Trog des im Westen lie¬ 
genden Tiefs ein. Die wellenförmigen Isobaren wei¬ 
sen über dem Gebirge eine starke Drängung auf und 
so einen deutlich höheren geostrophischen Wind 
(s. Abschn. 17.4 und 18.2) als im Luv und im Lee 
der Berge. Der Druckunterschied zwischen den bei¬ 
den Drucknasen im Süden und Norden kann be¬ 
trächtlich sein (bis über 10 hPa), ln Teil V werden 
wir sehen, dass der geostrophische Wind parallel 
zu den Isobaren fließt, der reibungsbehaftete Wind 
zwar dessen Grundrichtung folgt, aber eine Kom¬ 
ponente aus dem Hoch heraus bzw. in das Tief hin¬ 
ein besitzt. Wir sehen daraus, dass der Wind ein sich 
in West-Ost-Richtung erstreckendes Gebirge nicht 
einfach mit der gleichen Geschwindigkeit, die er im 
Luv besitzt, von Süd nach Nord (bei höherem Druck 
im Osten) überströmt, sondern dass er durch die 
Existenz des Gebirges eine „Störung“ erfährt, die 
sowohl seine Richtung als auch seine Stärke beein¬ 
flusst. Die höhere Windstärke ist sowohl eine Folge 



Bild 13.5. Schema der Isobaren in NN bei der Überströmung 
der Alpen {schraffiert) von Süd nach Nord. Die Pfeile deu¬ 
ten die Richtung des geostrophischen Windes an 
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des eben genannten großen Druckunterschiedes als 
auch der aus geometrischen Gründen folgenden 
Drängung der Isobaren. Hinzu kommen natürlich 
Düseneffekte an Pässen. Trotz dieser unsere Vorstel¬ 
lung verfeinernden Zusatzbemerkungen ist unsere 
obige einfache thermodynamische Rechnung noch 
gültig; wir sollten nur in Bild 13.4 uns die Strömung 
im Sinne der Welle von Bild 13.5 senkrecht zur Zei¬ 
chenebene versetzt vorstellen. 


13.5 Die gut durchmischte 

Atmosphärische Grenzschicht unter 
einer abgehobenen Inversion 

Die Atmosphärische Grenzschicht (s. auch Kap. 10) 
ist gekennzeichnet durch eine in hohem Maße tur¬ 
bulente Strömung. Turbulenz wird entweder dyna¬ 
misch oder thermisch erzeugt, dynamisch durch 
den Effekt der Reibung, die bei der Wechselwirkung 
zwischen Atmosphäre und der sie begrenzenden 
Erdoberfläche zwischen den Luftvolumina oder 
Luftschichten erfolgt (s. Abschn. 17.2G). Die ther¬ 
mische Erzeugung von Turbulenz ist ein Auftriebs¬ 
effekt bei labiler Schichtung, wenn also z. B.im tro¬ 
ckenen Fall 50/öz < 0 ist. Ein solcher negativer Gra¬ 
dient von 0 bedeutet gleichzeitig einen positi¬ 
ven turbulenten Fluss fühlbarer Wärme H (s. Ab¬ 
schn. 7.6 und 8.3), der über die Energiebilanzglei¬ 
chung direkt mit dem Energieumsatz an der Erd¬ 
oberfläche gekoppelt ist. Ein negativer H-Fluss ge¬ 
hört dagegen zur stabilen Schichtung, und diese 
wirkt dem Auftrieb entgegen oder bremst turbu¬ 
lente Zusatzgeschwindigkeiten. 

Turbulenz haben wir in Abschn. 6.4 über das 
Auftreten von kleinskaligen Fluktuationen der me¬ 
teorologischen Parameter (also nicht nur des Win¬ 
des, sondern auch der Lufttemperatur, der Luft¬ 
feuchte usf) definiert. Wir sprechen beim Wind 
auch von turbulenten Zusatzgeschwindigkeiten (zu¬ 
sätzlich zu der skaligen mittleren Windgeschwin¬ 
digkeit) in alle Richtungen, und wir konnten diese 
bei den sich turbulent ausbreitenden Rauchfahnen 
„sehen“. Diese Bilder zeigen sehr deutlich, dass Tur¬ 
bulenz auch Mischen bedeutet. Beim Mischen ver¬ 
sucht man, die konservativen Eigenschaften eines 
Fluids räumlich gleich zu verteilen (wie z. B. die 
Milch im Kaffee). In der nicht-gesättigten feuchten 
turbulenten Grenzschicht sind die potentielle Tem¬ 
peratur 0und die spezifische Feuchte q die entspre¬ 


chenden Eigenschaften, die sich, jede für sich,kon¬ 
servativ verhalten; sie sind im nicht-gesättigten Fall 
nicht gekoppelt. Findet Kondensation statt, so be¬ 
trachten wir die äquivalent-potentielle Temperatur 
(s. Abschn. 11.2) oder die analog dazu definierte 
feucht-statische Energie h = Cp0+ Lq als konserva¬ 
tive Eigenschaften. Eine ideale Durchmischung wird 
aber trotz oft starker Turbulenz nur selten erreicht, 
weil es natürlich auch Einflüsse gibt, die versuchen, 
die Unterschiede aufrecht zu erhalten oder gar zu 
verstärken. 

Es gibt einen Typ der Atmosphärischen Grenz¬ 
schicht, der charakterisiert ist durch einen gut durch¬ 
mischten Zustand in ihrer gesamten Mächtigkeit 
von größenordnungsmäßig 1 000 m; nach oben 
schließt sich eine abgehobene Inversion (s. Ab¬ 
schn. 10.1.3) an, die oft einen beträchtlichen Tempe¬ 
raturanstieg von über 10 °G aufweist; darüber fin¬ 
det man Absinken trockener Luft wie in großräumi¬ 
gen Hochdruckgebieten. Von diesem Grenzschicht- 
Typ und den mit ihm verbundenen komplexen ther¬ 
modynamischen Vorgängen ist hier die Rede. Eine 
Prinzipskizze zeigt Bild 13.6. Dieser Vertikalschnitt 
zeigt rechts die unterschiedlichen Luft-Schichten 
und links die wirksamen Prozesse. In der Mitte er¬ 
kennt man charakteristische Profile von q und 0. 

Die Grenzschicht ist hier klar definiert als die 
Schicht mit starker Turbulenz unter der Inversion. 
Über der Inversion finden wir eine nur wenig tur¬ 
bulente Freie Atmosphäre, in der Absinken statt¬ 
findet und in der die Luft deshalb recht trocken ist. 
In der stark turbulenten Grenzschicht bildet sich 
oft eine Zweiteilung heraus, eine untere wolkenfreie 
Schicht und eine obere Wolkenschicht mit Stra- 
tus(St)- oder Stratocumulus(Sc)-Wolken (s. Ab¬ 
schn. 15.1). Diese Wolkenbildung entsteht durch 
den Mischungsprozess: ein Teilchen, das z. B. in ei¬ 
nem größeren Wirbel nach oben transportiert wird, 
kondensiert im Kondensationsniveau. Bei idealer 
Durchmischung und ohne Wasserverluste an der 
Obergrenze der Grenzschicht würde sich so eine 
ganz gleichmäßige Wolkenuntergrenze in der gut 
durchmischten Grenzschicht ausbilden. Die Profi¬ 
le von q und 0 erscheinen als nahezu höhenkon¬ 
stant in der wolkenfreien Schicht, aber darüber 
sorgt die freiwerdende Kondensations wärme für 
eine Zunahme von 0mit z und der Verlust des aus¬ 
kondensierten Wasserdampfes für eine Abnahme 
von q mit z. Beide Änderungen müssen so erfol- 
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Prozesse -► -► Schichten 

q 0 

Bild 13.6. Schema der Prozesse {linker Bildteil) und der verschiedenen Schichten {rechter Bildteil) in der häufig vor¬ 
kommenden Situation einer gut durchmischten Atmosphärischen Grenzschicht unter einer abgehobenen Inversion. Sche¬ 
matische Profile der Eigenschaften q und 0 in der Mitte 


gen, dass die oben eingeführte feucht-statische 
Energie h höhenkonstant bleibt. Die warme und 
trockene Freie Atmosphäre zeigt für sie typische 
vertikale Änderungen von 0und q-, der Übergang 
zu ihr erfolgt in der Inversions-Schicht, die in be¬ 
sonders krassen Fällen eine nur sehr geringe Di¬ 
cke von einigen Dekametern haben kann. 

Die dominierenden Prozesse sind das Mischen 
in der Grenzschicht und das Absinken in der Frei¬ 
en Atmosphäre. Beide arbeiten gegeneinander in 
dem Sinne, dass stärkeres Mischen die Grenz¬ 
schichtdicke vergrößert und die Inversion hebt und 
stärkeres Absinken die Grenzschicht zusammen¬ 
drückt, so dass die Wolken dünner werden, ja sich 
sogar auflösen können. Das starke Mischen wird 
einerseits durch stärkeren Wind (Reibung) erzeugt, 
andererseits aber durch Fabilisierung. Fetzteres er¬ 
folgt unten vor allem durch die turbulenten Flüsse 
fühlbarer und latenter Wärme H{z) und E{z). Fabi¬ 
lisierung wird auch von oben her bewirkt und zwar 
einmal durch die vor allem nachts sehr wirksame 
Strahlungsabkühlung -dQldz (s. Abschn. 9.4G) und 
dann auch durch den Entrainment-Prozess. Mit 


Entrainment bezeichnet man einen Austauschpro¬ 
zess an der Obergrenze der Grenzschicht, der von 
viel kleineren Wirbeln getragen wird als von denen 
der gut durchmischten Schicht. Wir können so auch 
sagen, dass Entrainment das Eindringen trockene¬ 
rer Fuft von oben in den Wolkenkörper bedeutet. 
Dadurch verdampfen Wolken-Tröpfchen, was oben 
abkühlend und damit labilisierend wirkt. Trotz der 
vom Boden ausgehenden turbulenten Wärmeflüsse 
kann diese Situation oft wegen anhaltender Kaltluft- 
advektion in der gesamten Grenzschicht tagelang 
erhalten bleiben. Die höhenkonstanten Profile von 
0und q in der wolkenfreien Schicht sind kein Wi¬ 
derspruch zum Auftreten der H- und £-Flüsse, denn 
die Profile sind eben (wie oben gesagt) nur nahezu 
höhenkonstant. Bei der starken Mischung, die durch 
große turbulente Diffusionskoeffizienten beschrie¬ 
ben wird, können auch bei kleinen Gradienten gro¬ 
ße Flüsse auftreten. 

Dieser Grenzschichttyp mit den charakteristi¬ 
schen Grenzschichtwolken (St und Sc) findet sich 
in vielen Gebieten der Erde, so in der Passatströ¬ 
mung mit der typischen Passatinversion und den 
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Passatwolken, in der Arktis bei sommerlichen 
Hochdruckgebieten (arktischer Stratus), vor der 
Küste Kaliforniens, über dem Ostchinesischen 
Meer bei winterlichen Monsunausbrüchen von NW 
oder in Mitteleuropa bei Hochnebel- oder Smog- 
Wetterlagen (s. auchAbschn. 15.2). Weitere Beispie¬ 
le sind Wetterlagen in Mitteleuropa, bei denen sich 
von W her hoher Luftdruck ausbreitet. Dabei fin¬ 


det in der Grenzschicht Kaltluftadvektion von NW 
oder N her statt. Darüber ist bereits das Absinken 
der Luft im Hoch wirksam. Dabei sind vielfach alle 
Voraussetzungen für die oben beschriebenen Pro¬ 
zesse erfüllt, doch statt des vom Wetterbericht ver¬ 
kündeten Aufklarens erlebt man eine geschlosse¬ 
ne Wolkendecke innerhalb der Atmosphärischen 
Grenzschicht. 



Kapitel 14 

Thermodynamische Diagrammpapiere 


Die Beispiele haben gezeigt, dass die thermodyna¬ 
mischen Zustandsgrößen der Atmosphäre bekannt 
sein müssen, wenn wir z. B. Wolkenbildung, Nie¬ 
derschlagsbildung, Felder von Temperatur und 
Feuchte oder Turbulenzphänomene verstehen wol¬ 
len. Einige dieser Zustandsgrößen (p, T,fi können 
wir direkt mit Radiosonden messen, andere müs¬ 
sen wir aus diesen Messungen errechnen. Die Ge¬ 
setze, die wir dazu benötigen, sind vor allem die 
Gasgleichung, die statische Grundgleichung bzw. 
die barometrische Höhenformel, die das Verhalten 
der Feuchtegrößen beschreibenden Gesetze und 
dabei ganz zentral die Glausius-Glapeyron-Glei- 
chung, die Definition der geopotentiellen Höhe und 
die Adiabatengleichungen. Diese sind zwar alle 
nicht allzu kompliziert, es bedarf aber einiger Re¬ 
chenarbeit, derer man sich heutzutage über Gom- 
puterprogramme entledigen kann. Ehe es diese Art 
von elektronischer Datenverarbeitung gab, war es 
oft einfacher, die Gesetzmäßigkeiten in einem Dia¬ 
gramm zu verankern, das es dann auch erlaubt, die 
gemessenen Größen direkt einzutragen und die 
gesuchten aus ihm herauszulesen. Solche Diagram¬ 
me besitzen heute immer noch eine Bedeutung für 
eine übersichtliche und anschauliche Darstellung 
der direkt gemessenen und der abgeleiteten ther¬ 
modynamischen atmosphärischen Zustandsgrö¬ 
ßen. Man nennt sie thermodynamische Diagramm¬ 
papiere oder Adiabatenpapiere. Der zweite Name 
betont, dass die Trocken- und Sättigungs-Adiaba¬ 
ten die wesentlichen Kurvenscharen in ihnen sind. 

Ehe man Zugriff zu leistungsfähigen Rechnern 
hatte, stellten farbige Vordrucke solcher Dia¬ 
grammpapiere ein wesentliches Arbeitshilfsmittel 
der Wetterdienste und bei Forschungsaufgaben dar. 
Heute kann man sich das Papier am Rechner sel¬ 
ber erzeugen, die Werte eintragen und die Para¬ 


meter, die die thermodynamische Struktur der At¬ 
mosphäre kennzeichnen, ausrechnen und plotten 
lassen. 


14.1 Das Stüve-Diagramm 

Wir wollen hier das Diagramm-Papier besprechen, 
das der Deutsche Wetterdienst benutzt. Es ist un¬ 
ter dem Namen Stüve-Diagramm bekannt. 

G. Stüve war nicht der erste, der ein thermody¬ 
namisches Diagrammpapier entworfen hat. Vorläu¬ 
fer sind z. B. H. Hertz (1884) und J. E. Fjeidstad 
(1925). Stüves Diagramm wurde allerdings als ers¬ 
tes 1927 als Arbeitshilfsmittel gedruckt. 

Der prinzipielle Aufbau des Stüve-Diagramms 
ist als Bild 14.1 dargestellt. Es wird in der farbigen 
Form, wie es der Deutsche Wetterdienst benutzt, 
nun schrittweise erklärt. In eckigen Klammern wird 
auf das Prinzip-Diagramm des Bildes 14.1 Bezug ge¬ 
nommen. 

1. Es handelt sich um ein p'^, T-Diagramm. Für die 
Abszisse wurde eine lineare Darstellung von T 
mit einer Beschriftung in °G gewählt, für die 
Ordinate eine Potenzfunktion von p, und zwar 
p'^mit K= RJCp = 0,286, mit einer Beschriftung 
in hPa. Der Werteumfang von 1050 bis 2 hPa 
[1050 bis 300 hPa] erlaubt es, selbst sehr hohe 
gemessene Druckwerte am Erdboden einzutra¬ 
gen und den Atmosphärenzustand bis in sehr 
große Höhen darzustellen. 2 hPa entspricht ei¬ 
ner Höhe von 42,5 km in der Normatmosphäre. 
Dass mit dem hohen unteren Wert selbst extre¬ 
me Situationen erfasst werden können, möge fol¬ 
gendes Beispiel illustrieren: Einer der höchsten 
auf einer Messung beruhenden und dann auf 
NN reduzierten Drucke ist 1 083,8 hPa; dieser 
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Bild 14.1. 

Prinzip-Bild eines Stüve- 
Diagramms. Die dick aus¬ 
gezogenen Geraden sind 
die Trocken-Adiabaten, 
also Linien konstanter po¬ 
tentieller Temperatur 0, 
die am unteren und rech¬ 
ten Rand auf den entspre¬ 
chenden Geraden in °C an¬ 
gegeben ist. Die Sättigungs- 
Adiabaten erscheinen als 
lang gestrichelte Kurven; 
sie sind mit kursiven Zah¬ 
len bezeichnet, die diago¬ 
nal durch das Diagramm 
verlaufen; die Bezeichnung 
(in °C) erfolgt nach der 
Trocken-Adiabaten, der sie 
sich bei sehr tiefen Tempe¬ 
raturen und dabei fast ver¬ 
schwindender Feuchte 
asymptotisch nähern. Die 
kurz gestrichelten Kurven 
sind Linien mit konstantem 
Sättigungs-Mischungsver¬ 
hältnis m*, das in g kg^' 
oberhalb der 400 hPa-Iso- 
bare angegeben ist 



Wert ergab sich am 31.12.1968 um 12 Uhr GMT 
an der Station Agata in Mittelsibirien; hier hätte 
das Diagramm noch ausgereicht, da die Station 
262 m hoch liegt und dies mit T = 243 K und 
p=l 083 hPa entsprechend Ap = -[(pg^)/(RLT)] 
• Az = -40 hPa zu einem gemessenen Druck von 
1044 hPa in Stationshöhe führt. 

Ein wesentliches Charakteristikum eines sol- 
chenp*^, T-Diagramms ist, dass die Trocken-Adi¬ 
abaten in diesem Papier Geraden sind. Dies re¬ 
sultiert aus der Poisson-Gleichung T= 0- (p/po)^ 
die man, dem Diagramm angepaßt, auch in der 
Form p'^= {pf/^10) ■ T schreiben kann. Aus die¬ 
ser Gleichung folgt auch, dass der Ordinatenab¬ 
stand von zwei Druckwerten mit gleichem Ap 
bei hohem Druck kleiner ist als bei tiefem Druck, 
weil dp'^/dp = IC- p'^“ ic -dies nimmt mit 
wachsendem p ab. 

2. Die Trocken-Adiabaten sind als grüne Geraden 
von links oben nach rechts unten [dick ausgezo¬ 
gen] eingezeichnet. Die Werte von 0 in Bezug 
auf po= 1 000 hPa reichen von -40 bis H-190 °C 


[-10 bis +60 °C]. Die Geraden erlauben es, an 
der Abszisse T = 0(p/po)'^ abzulesen, also die 
Temperatur, die ein sich trocken-adiabatisch 
verhaltendes Teilchen, das die Invariante 0 auf¬ 
weist, beim Auf- und Absteigen annimmt. Die 
Steigungen dieser Geraden sind verschieden 
entsprechend 

dT drl^ 0j 0 

Die Steigung wächst also mit kleiner werdendem 
0. Deshalb laufen die Trocken-Adiabaten nach 
unten rechts auseinander. Wegen T = 0{p/pg)'^ 
schneiden sie sich bei T = 0 K und p = 0 hPa. 

3. Feingestrichelteingezeichnet [nichtinBild 14.1] 
ist die Normatmosphäre. Die Kurve entspricht 
genau der IGAO- und der US-Standard-Atmo- 
sphäre. Die Höhenskalen für die geopotentielle 
Höhe h in gpkm und gp Hektofuß (linker Rand) 
und für die geometrische Höhe h in km (rech¬ 
ter Rand), die als zusätzliche Ordinaten ange- 
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bracht sind, gelten für diese Normatmosphäre; 
1 kft = 304,8 m; die Umrechnung vonp in h und 
z erfolgte mit Hilfe der barometrischen Höhen¬ 
formel. 

4. Wir bleiben noch beim grünen Unterdrück: Auf 
den „Hunderter-Isobaren“ sind kurze Schräg¬ 
striche angebracht [nicht in Bild 14.1]. Der Ab- 
szissen-Abstand zweier Striche stellt die Diffe¬ 
renz zwischen reeller und virtueller Tempera¬ 
tur bei gesättigter Luft dar, also den virtuellen 
Temperaturzuschlag AT^ = T ■ 0,61 m*{T). Ist 
die Luft nicht gesättigt und besitzt eine relative 
Feuchte von n %, so ist nur n % ■ AT^ zu T zu 
addieren, um zu erhalten. Wir können damit 
alle Zustandskurven (die des Teilchens und die 
der Umgebung) als T^ip) zeichnen, wenn wir die 
Feuchte kennen (z. B. aus dem Radiosonden- 
Aufstieg oder aus dem Verhalten des aufsteigen¬ 
den Teilchens) und so die exakten Stabilitäts- 
kriterien anwenden. 

5. Die rot ausgezogenen [langgestrichelten] Sätti¬ 
gungs-Adiabaten sind leicht gekrümmt in dem 
Sinne, wie in Abschn. 11.2 besprochen. Es han¬ 
delt sich um die spezielle Pseudoadiabate, bei 
der der Gesamtwassergehalt stets gleich m*{T,p) 
ist, d. h. alles kondensierte Wasser fällt „in statu 
nascendi“, also unmittelbar nach dem Entste¬ 
hen, aus. Damit ist diese Sättigungs-Adiabate ir¬ 
reversibel. Sie wird hier als Kondensationsadi¬ 
abate benutzt, d. h. auch unter 0 °C wird mit dem 
Sättigungsdampfdruck in Bezug auf Wasser e^ 
und der Kondensationswärme L^f, die beim Pha¬ 
senübergang gasförmig —> flüssig auftritt, ge¬ 
rechnet. Die Sättigungs-Adiabaten tragen die 
Bezifferung der Trocken-Adiabaten, denen sie 
sich bei sehr niedrigen Temperaturen bzw. sehr 
niedriger Sättigungsfeuchte asymptotisch nä¬ 
hern. 

6. Kurven gleichen Sättigungs-Mischungsverhält¬ 
nisses m* sind als rot gestrichelte [kurz gestri¬ 
chelte] Linien eingezeichnet; auch unter 0 °C ist 
dieses m* unter Verwendung von e^{T) entspre¬ 
chend m* = 0,622 e(‘y/(p - e^) berechnet. Diese 
Formel liefert eine Kurvenschar im p-T-Dia- 
gramm mit m* = const für jede einzelne Kurve 
als Scharparameter. Aus dieser gestrichelten 
Kurvenschar läßt sich für jedes Wertepaar (p, T) 
das entsprechende m* ablesen. Es folgen einige 


Beispiele zur Benutzung dieser m’^^-Kurven. Der 

Leser möge diese anhand des Diagramm-Papiers 

nachvollziehen: 

- Feststellung der Kondensationshöhe, z. B. bei 
Zustandswerten am Erdboden (Index B) von 
Tj^= 20,0 °C; ^ 3 = 10 ■ 10“^ pj^= 1 000 hPa: 
Das Teilchen steigt trocken-adiabatisch bis 
912 hPa, wo es die m’^^-Kurve für 10 • 10'^ 
schneidet. An diesem Schnittpunkt lesen wir 
die Zustandsgrößen für das Kondensations¬ 
niveau ab. Von hier aus steigt das Teilchen 
sättigungs-adiabatisch weiter, wenn es noch 
wärmer als seine Umgebung ist oder wenn 
es zum Aufsteigen gezwungen wird, wie z. B. 
beim Überströmen eines Gebirges. 

- Feststellung der beim Kondensationsprozess 
entstehenden Flüssigwassermenge: Beim sät- 
tigungs-adiabatischen Aufstieg schneidet die 
Sättigungs-Adiabate immer neue m*-Kur- 
ven. Die Differenz zwischen m* im Konden¬ 
sationsniveau Zjj und m* in einem höheren 
Niveau entspricht der Menge des zwischen 
den beiden Niveaus auskondensierten Was¬ 
sers. Wenn das im letzten Beispiel erwähnte 
Teilchen (mit Tg= 20,0 °C; m^= 10- 10“^; 
Pb = 1000 hPa) über das Kondensationsniveau 
von 912 hPa hinaus noch bis 700 hPa steigt, 
dann verliert es Am* = 4,0 • 10“^ kgfj^o/kgLuff 
Um aus dieser Information die Nieder¬ 
schlags-Intensität auszurechnen, muss man 
zusätzlich wissen, wieviel Luft hinauftrans¬ 
portiert wird. Dies ist pw {p= Luftdichte, 
w = Vertikalwindstärke, [pw] = kgL^j^m'^s”^). 
Als Niederschlags-Intensität ergibt sich dann 
mit einer Luftdichte von p^X kgL^f,m“^ und 
w 5= 0,1 m s”' eine Massenflussdichte von pw 
■ Am* 10“''kgjj^o™ ^s”' = 4-10“^ mm s“^ 
= 1,44 mmh'\ 

- Feststellung des Taupunktes: In diesem Dia¬ 
gramm ergibt sich der Taupunkt eines Luft¬ 
teilchens, das das Mischungsverhältnis m 
und den Druck p besitzt, aus dem Tempera¬ 
turwert am Schnittpunkt der entsprechen¬ 
den p-Gerade und der m’^^-Kurve. Mit den 
obigen Zustandswerten am Erdboden sucht 
man den Punkt, in dem die rot gestrichelte 
Linie von m* = 10 ■ 10“^ die 1000 hPa-Gera- 
de schneidet: dies führt zu r= 14,0 °G. 



184 Teil III • Thermodynamik und Wolken 


Kapitel 14 • Thermodynamische Diagrammpapiere 


7. Die Ergebnisse der Feuchtemessung aus dem 
Radiosondenaufstieg werden auf der linken Sei¬ 
te des Diagramms eingetragen entweder als rela¬ 
tive Feuchte/oder als Taupunktdifferenz (T- r). 
Dort ist eine Abszisse von 0 bis 100 % und von 0 
bis 30 °C vorgesehen [nicht in Bild 14.1]. 

8. Der Höhenwind kann in den beiden breiten 
Spalten [nicht in Bild 14.1] am linken Rand ein¬ 
getragen werden, z. B. WNW 110, wobei die Zahl 
die Windstärke in km h“^ angibt. 

9. Beispiel 1: Föhn bei verschiedenen Hebungs¬ 
stufen: Das Föhnbeispiel aus Abschn. 13.4 wird 
nun durch eine Darstellung in einem Ausschnitt 
des Stüve-Diagramms ergänzt (s. Bild 14.2). 
Die Ausgangsdaten sind dabei p = 1000 hPa, 
T = 15,0 °C und/= 70 %. Die Luft steigt zunächst 
trocken-adiabatisch {ausgezogen) und dann 
sättigungs-adiabatisch (gestrichelt) auf und nach 
Überschreiten der Gipfelhöhe trocken-adiaba¬ 
tisch bis auf das Niveau des angenommenen Bo¬ 
dendruckes im Lee von 1000 hPa ab. Bei ver¬ 
schiedenen Gipfelhöhen von 800 hPa, 700 hPa 
und 600 hPa beträgt dann die Temperatur im Lee 
in 1 000 hPa 20,1 °G, 24,7 °G und 29,0 °G und die 
relative Feuchte 37 %, 20 % und 10 %. 



Tin°C 

Bild 14.2. Föhn bei verschiedenen Hebungsstufen. Die Tro- 
cken-Adiabate von 15 °C (dick ausgezogen) führt beim Auf¬ 
steigen der Luft zum Kondensationsniveau z^. Von dort aus 
folgt das Teilchen der Sättigungs-Adiabate (kurz gestrichelt) 
bis zu unterschiedlich angenommenen Gipfelhöhen von 800, 
700 und 600 hPa. Von diesen steigt es auf Trocken-Adiaba- 
ten (dick ausgezogen) bis auf 1000 hPa ab. 


10. Beispiel 11: Die äquivalent-potentielle Tempera¬ 
tur 0^ haben wir in Abschn. 11.2 einmal über 
eine Summe von Energietermen, dann aber 
auch über einen Prozess definiert: 0^ ist die 
Temperatur, die ein Luftpaket annimmt, wenn 
es zunächst trocken-adiabatisch bis zum Kon¬ 
densationsniveau (LGL = Lifting Condensation 
Level) gehoben wird, dann sättigungs-adiaba¬ 
tisch (genau: auf einer speziellen Pseudoadia¬ 
bate, wobei man auch unter 0 °G nur mit Sätti¬ 
gung in Bezug auf Wasser, also mit e(j^, rechnet) 
bis in eine so große Höhe steigt, dass alles Was¬ 
ser auskondensiert (und immer sofort ausfällt, 
wenn es sich bildet) und schließlich trocken¬ 
adiabatisch auf den Bezugsdruck von 1000 hPa 
absinkt. 

Dies kann der Leser als Übung leicht mit Hilfe 
des vorliegenden Diagrammpapieres nachvoll¬ 
ziehen. Der dabei entstehende Kurvenzug ist ein 
einprägsames Bild dieser Definition. Zum Bei¬ 
spiel erhält man für ein Luftteilchen, das bei 
p = 950 hPa die Temperatur T = 6,0 °G und die 
relative Feuchte/= 57 % besitzt, auf diesem We¬ 
ge <9j. = 20 °G. Beachte, dass der sättigungs-adi- 
abatische Aufstieg so weit geführt werden muss, 
bis alles Wasser ausgefallen ist, bis also die ent¬ 
sprechende Sättigungs-Adiabate keine Trocken- 
Adiabate mehr schneidet. Die Trocken-Adiaba- 
te, der sich die verfolgte Sättigungs-Adiabate 
asymptotisch anschmiegt, ist dann auch dieje¬ 
nige, auf der man den Prozess trocken-adiaba¬ 
tisch auf 1000 hPa hinunterführt oder, anders 
ausgedrückt, deren Wert man als 0^ abliest. 

11. Beispiel III: Änderung des vertikalen Tempera¬ 
tur-Gradienten durch Heben und Strecken oder 
Absinken und Schrumpfen von Luftschichten: 
Hierbei betrachten wir z. B. (s. Bild 14.3) eine 
Luftschicht zwischen 1000 und 900 hPa. Beden¬ 
ke, dass eine solche vertikale Druckdifferenz 
über die statische Grundgleichung einen Bezug 
zu einer festen Masse besitzt. Diese Luftschicht 
besitze an ihrer Untergrenze den Zustand A, an 
der Obergrenze den Zustand B, wobei die Tem¬ 
peraturen in A und B gleich seien, was einer Iso- 
thermie entspricht. Nun wird die Schicht geho¬ 
ben, ohne dass sie nach den Seiten Masse ver¬ 
liert oder gewinnt. Diese Hebung erfolge tro¬ 
cken-adiabatisch, bis die gesamte Masse Luft in 
500 bis 400 hPa angekommen ist, wobei die 
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Punkte A und B in A' und B' übergehen. Man 
erkennt die vertikale Streckung der Schicht in 
der p'^-Ordinate. Auch bei einer z-Ordinate 
würde man diese Streckung von etwa 1 km auf 
1,8 km Dicke sehen. Jetzt ist B' etwa 8 °C kälter 
als A': die gehobene Schicht hat an Stabilität ein¬ 
gebüßt. Allgemein gilt also: Schichten mit posi¬ 
tivem 30!dz, die ohne Massenverlust trocken¬ 
adiabatisch gehoben werden, verlieren Stabili¬ 
tät, solche, die absinken und dabei schrumpfen, 
werden stabiler. Beim Heben und Strecken der 
Luftschicht nähert sich der Temperaturgradient 
immer mehr dem adiabatischen. Sinkt z. B. eine 
solche Luftschicht ab, so kann es je nach der 
Ausgangssituation auch zu einer Inversion kom¬ 
men; man spricht dabei von Absink-Inversionen. 

Der untere Teil des Bildes veranschaulicht 
den Übergang von B nach B", wenn die untere 
Schicht A-B durch Verlust von Masse nach den 
Seiten hin schrumpft. Man erkennt hier die Bil¬ 
dung einer Inversion. Wir folgern daraus, dass 
der Prozess der Entstehung von Absink-Inver¬ 
sionen intensiviert wird, wenn zum Absinken 
das Schrumpfen der Schicht durch Massenver¬ 
lust nach den Seiten hinzukommt. 

Prinzipiell lassen sich analoge Überlegun¬ 
gen auch für Fälle von negativem 30!dz im Aus- 



Tin °C 

Bild 14.3. Zur Änderung des vertikalen Temperaturgra¬ 
dienten durch Heben und Strecken oder Absinken und 
Schrumpfen: Die dick ausgezogenen und schräg verlaufen¬ 
den Geraden sind Trocken-Adiabaten 


gangsniveau durchführen. In solchen überadia¬ 
batischen, also absolut labilen Schichtungen 
kommt es aber in der Regel zu rascher Auslö¬ 
sung der Labilität und damit zu intensiven Mi¬ 
schungsvorgängen, die oft alle Schichten der 
Troposphäre erfassen. 

12. Beispiel IV: Als potentiell instabil bezeichnet 
man den Zustand einer Luftschicht, die in ihrer 
augenblicklichen Lage zwar stabil geschichtet 
ist, aber durch Hebung instabil werden kann. 
Bild 14.4 zeigt ein Beispiel. Die Schicht zwischen 
1000 und 900 hPa, gekennzeichnet durch die 
Zustände A (T = 20,0 °C, p = 1000 hPa,/= 80 % 
und somit m = 11,9 • 10“^ und 0,.= T{p^lpY 
■ exp [Lm/Jc^rj] = 324,3 K) und B {T= 16,0 °C, 
p = 900 hPa, /= 65 % und somit m = 8,3 • 10“^ 
und 6>g= 320,1 K) an ihrer Unter- und Ober¬ 
seite wird auf 700 bis 600 hPa gehoben. B ist 
deutlich trockener als A, seine äquivalent-po¬ 
tentielle Temperatur um 4,2 °C niedriger, also 
30J3z <Q. Die Zustände A" und B" werden 
dadurch erreicht, dass A und B zunächst tro¬ 
cken-adiabatisch nach A' und B' gelangen und 
dann sättigungs-adiabatisch nach A" und B". 
Nach dieser Hebung läßt das eingezeichnete 
dicke Temperaturprofil A"-B" erkennen, dass die 
Schichtung nun zwar immer noch trocken-sta¬ 
bil, aber entsprechend dem 30J3z < 0 des An- 
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Bild 14.4. Zur potentiellen Instabilität. Die Trocken-Adia¬ 
baten erscheinen ausgezogen, die Sättigungs-Adiabaten ge¬ 
strichelt 
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fangszustandes feucht-labil ist. Man sieht dies 
sofort am Vergleich der Steigung der Gera¬ 
den A"-B" mit derjenigen der gestrichelten Sät¬ 
tigungs-Adiabaten oder auch daran, dass B"auf 
einer Sättigungs-Adiabate eines niedrigeren 0^ 
liegt als A". Dieser Zustand der bedingten In¬ 
stabilität läßt sich nur erreichen, wenn bereits 
im Ausgangsniveau dOJdz kleiner als 0 ist. 

Das Kriterium für potentielle Instabilität ist 
also: dOJdz < 0 bereits im trocken-stabilen Aus¬ 
gangszustand. Weil nun die Gesamtenergie, d. h. 
die Größe 0^, beim adiabatischen Aufsteigen 
erhalten bleibt, nimmt 6>, nach der Hebung in¬ 
nerhalb der gehobenen Luftschicht genauso mit 
der Höhe ab wie im Ausgangsniveau. 

Die Bedeutung dieser Instabilität ist sehr 
groß bei Wetterlagen, in denen nieder-tropo- 
sphärische Luft anfangs zwar stabil geschichtet 
ist, aber dann in einen großräumigen Hebungs¬ 
prozess gerät. War die Luft im Anfangszustand 
potentiell labil (d. h. d0Jdz < 0), dann wird die¬ 
se Labilität ausgelöst, wenn alle Teile der betref¬ 
fenden Schicht das Kondensationsniveau er¬ 
reicht haben. Es kommt dann u. U. zu starken 
Gewittern. Berücksichtigt die Wetterprognose 
das Heben nicht, so kann eine schwerwiegende 
Fehlvorhersage die Folge sein. 

13. Auflistung weiterer Anwendungsbeispiele: 
a Eintragung der Messwerte (T,/, r) als Funk¬ 
tionen von p liefert die Zustandskurven, 
b Die potentielle Temperatur kann für jede Hö¬ 
he (jedes p, jedes Luftpaket) direkt abgele¬ 
sen werden. 

c Die Zustandskurve der virtuellen Tempera¬ 
tur erhält man durch Addition des aus dem 
Diagramm ablesbaren virtuellen Tempera¬ 
turzuschlages zu T. 

d Beurteilung der Stabilität der Schichtung 
durch Vergleich der Zustandskurve für T mit 
dem Verlauf der Trocken- und Feuchtadia¬ 
baten (exakt nur bei Verwendung von T^). 
e Die Änderung der Temperaturgradienten bei 
Absinken/Schrumpfen bzw. Aufsteigen/Stre¬ 
cken von Luftschichten läßt sich leicht erken¬ 
nen. 

f Man erkennt Höhe und Stärke von Inversi¬ 
onen; es ist dabei notwendig, sich die Profi¬ 
le der Temperatur und Feuchte anzusehen. 


g Vergleich von Aufstiegen zu verschiedenen 
Zeiten, z. B. an zwei aufeinander folgenden 
aerologischen Terminen. Daraus kann man 
allgemein alle zeitlichen Veränderungen in 
der vertikalen Luftsäule über einem Beob¬ 
achter (Radiosondenstation) feststellen. 

h Vergleich von Aufstiegen an verschiedenen 
Orten. Man erkennt z. B. die räumliche Lage 
von Fronten oder Inversionen. 

i Analyse des Kondensationsniveaus, wenn T 
und T am Boden bekannt sind und die At¬ 
mosphärische Grenzschicht gut durchmischt 
ist. 

j Kurzfristige Vorhersage von Gumulus- und 
Gumulonimbus-Wolken und ihrer Entwick¬ 
lung. 

k Die Stabilität der Normatmosphäre kann di¬ 
rekt aus dem Diagramm abgelesen werden. 
Die Normatmosphäre ist bedingt stabil bis 
etwa 650 hPa und absolut stabil darüber. 

14. Vorteile des Stüve-Diagramms: 

- Geradlinigkeit der Kurvenscharen für p, T 
und 6>, 

- Anordnung der T-Abszisse und derp'^-Ordi- 
nate; dies kommt unserer Vorstellung entge¬ 
gen, die wir auch in einfachen T-z-Diagram- 
men verwenden; 

- Zusammendrängung des oberen Teiles der 
Ordinate im Vergleich zu einem (Inp)-Maß- 
stab. Letzterer zeigt von 100 bis 10 hPa den 
gleichen Abstand wie von 1000 bis 100 hPa. 
Im p'^-Maßstab ist dagegen der obere Teil 
stärker gestaucht, was bewirkt, dass die Stra¬ 
tosphäre bis über 40 km Höhe mitbetrachtet 
werden kann. 


14.2 Andere Diagrammpapiere 

Der Auftrieb dw/dt = g/T^y{T^- T^y), den ein Luft¬ 
teilchen in einer labilen Schichtung erfährt, führt 
mit der Zeit zu immer größerer Vertikalgeschwin¬ 
digkeit w oder kinetischer Energie Viw^. Um w und/ 
oder Viw^ auszurechnen, multipliziert man die Auf¬ 
triebsformel mit w = dzldt, unterdrückt das Zeit- 
Differential und integriert über z. Es gilt dann 

wdw = ^{T^ -r„u)dz 

^vU 




14.2 • Andere Diagrammpapiere 


187 


und 

Z 

^ ^ Zn ''U 

Das rechts stehende Integral gibt so den Zu¬ 
wachs an kinetischer Energie der Vertikalbewegung 
vom Ausgangsniveau Zg bis zu einer beliebigen 
Höhe z an. Man nennt diese Energie auch Labili¬ 
tätsenergie, als Akronym auch CAPE = convective 
available potential energy. Das ist die Maximal¬ 
energie, die man aus dem Teilchen gewinnen könn¬ 
te, falls die Voraussetzungen der Teilchen-Metho¬ 
de erfüllt wären. Will man diese Energie aus einem 
Diagramm mit linearen Temperatur- und Höhen- 
Achsen auswerten, so muss man die Fläche zwi¬ 
schen der Kurve der virtuellen Temperatur der Um¬ 
gebung und derjenigen des Teilchens bestimmen, 
stößt aber auf die Schwierigkeit, diese zusätzlich 
noch für jede Höhe mit dem im Nenner stehenden 
T^jj zu Wichten. Das Stüve-Diagramm mit seiner 
p'^- anstatt einer z-Ordinate fügt dem noch ein wei¬ 
teres Problem hinzu. Schreiben wir obige Auftriebs¬ 
gleichung mit der vertikalen Druckkoordinate dp 
anstatt der vertikalen geometrischen Höhe dz, dann 
lautet sie mit 


so stark, da numerische Auswertungen von inter¬ 
essierenden Größen in jedem Falle schneller sind 
als irgendwelche früher sehr praktische, rein gra¬ 
phische Verfahren. 

Eine andere energetische Überlegung führt zum 
Tephigramm: Bei der Berechnung der Arbeitsleis¬ 
tung a eines in einem Kreisprozess zuerst auf- 
und dann absteigenden Luftteilchens liefert der 
Erste Hauptsatz (s. Abschn. 7.2) in der Form Tds 
= c„dr + 5a 

5a = a = |rds 

Das bedeutet, dass zur einfachen flächenmäßigen 
Auswertung dieses Kreisprozesses ein T-s-Diagramm 
sehr günstig ist. Ein solches Diagramm wurde von 
Sir Napier Shaw (1925) als Tephigramm (T für Tem¬ 
peratur, für die Entropie der damals gebräuchliche 
griechische Buchstabe Phi = 0) eingeführt und 
wird heute von vielen Wetterdiensten benutzt. 

Zusätzlich sollten wir uns noch überlegen, dass 
für die durch die Poisson-Gleichung definierte po¬ 
tentielle Temperatur 0 (s. Abschn. 7.5) 

c„d0 = -rds 

p j 




P 

V^lÜu J 


g&z 


wdw = 


= -RL(r,-r,u)d(inp) 


Integration über p vom Ausgangsniveau des 
Teilchens pg bis zu einem beliebigen Wert p führt 
zu 

Inpo 

_ (p) _ _ (pj ) d(ln p) 

Inp 

Zur direkten Bestimmung der Labilitätsenergie 
aus der Fläche zwischen den beiden Temperatur¬ 
kurven (T^ und r^u) Diagramm mit ei¬ 

ner linearen T-Koordinate und einer logarithmi- 
schen p-Koordinate optimal. Das Stüve-Diagramm 
ist dazu nur schwer brauchbar. Diesen Nachteil des 
Stüve-Diagramms empfindet man heute nicht mehr 


und 



= Cp d(ln0) = ds 


gilt. Dies ist eine Beziehung zwischen der Entropie s 
und der in einem Adiabaten-Papier so wichtigen 
potentiellen Temperatur 0. Linien gleicher poten¬ 
tieller Temperatur sind auch Linien gleicher Entro¬ 
pie. Das T-s-Diagramm wird zu einem T-ln6i-Dia- 
gramm. 

Bild 14.5a zeigt die einfachste Form eines sol¬ 
chen T-ln6i-Diagramms, in dem der mit Hilfe der 
Poisson-Gleichung ausgerechnete Luftdruck p als 
Funktion von 0und T dargestellt ist. Die dick aus¬ 
gezogenen horizontalen Geraden sind hier die Tro- 
cken-Adiabaten. Bild 14.5b zeigt einen Ausschnitt 
für einen engen Bereich von T zwischen 253 und 
303 K und Druckwerte zwischen 400 und 1000 hPa. 
Dreht man das Diagramm 14.5b nun so, dass die 
Isobaren etwa horizontal liegen, dann kommt man 
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Bild 14.5. Einfachste Form eines mit Hilfe der Poisson-Gleichung berechneten T-lnöl-Diagramms mitp als Scharpara¬ 
meter. Teilbild b ist ein Ausschnitt aus Teilbild a 


Bild 14.6. 

Tephigramm, wie es von 
verschiedenen Wetter¬ 
diensten benutzt wird, mit 
zwei Aufstiegen {dick aus¬ 
gezogen), die die Tempera¬ 
tur als Funktion des Dru¬ 
ckes zeigen, (a) in mariti¬ 
mer tropischer Luft und 
(b) in arktischer Luft. Aus 
Meteorological Glossary 



2-5 
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zum Tephigramm, wie es bei den Wetterdiensten 
benutzt wird und als Beispiel in Bild 14.6 gezeigt 
wird. Die darin vorkommenden Isolinien seien kurz 
beschrieben: 

■ die Isobaren verlaufen etwa horizontal; 

■ die Isothermen verlaufen etwa 45° gegen die Iso¬ 
baren geneigt von links unten nach rechts oben; 

■ die Linien gleicher potentieller Temperatur verlau¬ 
fen 90° gegen die Isothermen geneigt; 

■ die am stärksten gekrümmten vollausgezogenen 
Kurven sind die Feuchtadiabaten; 

■ die gestrichelten Kurven sind Linien von konstan¬ 
tem m*. 


Eingezeichnete Temperaturprofile besitzen fol¬ 
gende Merkmale: Adiabatische Zustandskurven stei¬ 
gen 45° nach links an; Isothermen steigen 45° nach 
rechts an; Inversionen zeigen einen ganz steil nach 
rechts gerichteten Anstieg; die mittlere Abnahme der 
Temperatur mit abnehmenden Druck verläuft leicht 
nach links geneigt. Man sieht daraus, dass die für die 
Beurteilung der statischen Stabilität der Atmosphä¬ 
renschichten so wichtige Steigung der eingezeichne¬ 
ten r(p)-Kurven viel besser sichtbar wird als beim 
Stüve-Diagramm, weil ja zwischen den Isothermen 
und den Trocken-Adiabaten ein Winkel von 90° 
liegt. Dies ist ein häufig betonter Vorteil des Tephi- 
gramms. 



Kapitel 15 

Thermodynamische Phänomene 


15.1 Wolken 

Wir haben bereits diskutiert, wie es in einem auf¬ 
steigenden Luftpaket zur Kondensation kommt, 
und kennen auch das Verhalten der Zustandsgrö¬ 
ßen in diesem Paket. Wir haben damit den Prozess 
der Wolkenbildung im Prinzip verstanden. Die Viel¬ 
falt der Wolken, die wir beobachten, deutet jedoch 
daraufhin, dass noch viele andere Einflüsse bei der 
Entstehung der Wolken beteiligt sind. Sie zeigt die 
Mannigfaltigkeit der thermodynamischen Prozes¬ 
se in der Atmosphäre. Wenn wir nun dieses vielfäl¬ 
tige Bild beschreiben wollen, dann bedarf es zu¬ 
nächst eines Ordnungssystems, einer Klassifikati¬ 
on der Wolken. Dabei unterscheidet man die gene¬ 
tischen (nach dem Entstehungsprozess) von den 
phänomenologischen (nach dem Aussehen und 
den Erscheinungsformen) Klassifikationen. 

Es gibt eine international vereinbarte phänome¬ 
nologische Klassifikation der Wolken nach Höhe 
und Gestalt. Sie ist im „International Cloud Atlas“ 
der WMO (2 Bände) ausführlich beschrieben, des¬ 
halb sei dem Leser dringend empfohlen, dies sys¬ 
tematisch aufgebaute, gut illustrierte und mit vie¬ 
len Tabellen versehene Werk, von dem es auch eine 
deutsche Ausgabe gibt, anzuschauen. Hier kann nur 
in Kürze das Grundsätzliche dargestellt werden. Die 
WMO-Klassifikation geht in großen Teilen auf die 
klassische,im Jahre 1803 publizierte Schrift„On the 
Modification of Glouds“ des Engländers Luke How¬ 
ard zurück. 

Tabelle 15.1. 

Zuordnung der Wolken zu 
drei Stockwerken 


Ein erstes Unterscheidungsmerkmal ist die Hö¬ 
he der Wolken über dem Erdboden (nicht über NN). 
Dabei gibt es die in Tabelle 15.1 gezeigte grobe Ein¬ 
teilung in drei Stockwerke, die sich gegenseitig et¬ 
was überlappen und deren Grenzen mit der geogra¬ 
phischen Breite variieren. Diese Unterscheidung 
und die daran geknüpfte Definition der Wolkengat¬ 
tungen (s. u.) und ihre Einordnung in diese Stock¬ 
werke stößt natürlich im Hochgebirge auf erhebli¬ 
che Schwierigkeiten. 

Dann unterscheidet man 10 Wolkengattungen 
genera), die sich gegenseitig ausschließen, sehr 
verschieden aussehen und spezifische Zuordnun¬ 
gen zu den einzelnen Stockwerken besitzen. Inner¬ 
halb der Gattungen klassifiziert man nach Arten 
(lat. species) entsprechend Gestalt und interner 
Struktur der Wolken und dann weiter nach Unter¬ 
arten (lat. varietates) entsprechend der Anordnung 
der makroskopischen Elemente und dem Grad der 
Durchsichtigkeit. Oft ist es dann noch notwendig, 
zusätzliche Erscheinungsformen {Sonderformen) 
anzugeben. 

Außerdem weist die internationale Wolken¬ 
klassifikation noch Mutterwolken aus. Damit hat es 
folgende Bewandtnis: Viele Wolken bilden sich aus 
dem wolkenfreien Zustand in einem bestimmten 
Stockwerk in einer charakteristischen Form, so dass 
man sie einer bestimmten Gattung zuordnen kann. 
Eine Wolke einer Gattung kann aber auch aus einer 


Stockwerk 

Höhe in km 

Polargebiete 

Mittlere Breiten 

Tropen 

hohe Wolken 

OJ 

1 

CO 

5-13 

6-18 

mittelhohe Wolken 

2-4 

2- 7 

2- 8 

tiefe Wolken 

0-2 

0- 2 

0- 2 
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Wolke einer anderen Gattung hervorgehen, wobei 
dann die ursprüngliche Wolke „Mutterwolke“ ge¬ 
nannt wird. Zum Beispiel wächst eine kleinere Cu¬ 
mulus-Wolke zu einem Cumulonimbus. Diesen 
nennt man dann Cumulonimbus cumulogenitus. 
Man kann sich als ein anderes Beispiel auch vor¬ 
stellen, dass sich eine Altocumulus-Schicht zu ei¬ 
nem Altostratus verdichtet, den man dann als Alto- 
tratus alto cumulogenitus klassifiziert; der Altocu¬ 
mulus ist dabei die Mutterwolke. 

Das gesamte Klassifikationsschema läßt sich 
sehr kurz aufschreiben, wie es in Tabelle 15.2 ge¬ 
schehen ist. Vorher aber wollen wir hier die Namen 
der Wolken-Gattungen, Wolken-Arten, -Unterarten 
und -Sonderformen nennen und die Bedeutung 
der Namen im Zusammenhang mit dem, was man 
sieht, angeben. Es sind alles lateinische Namen, und 
wir benötigen eigentlich nur ein Lateinisch-Deut¬ 
sches Lexikon, um hinter die Geheimnisse dieser 
anfangs vielleicht fremd klingenden Namen zu 
kommen. 

Definition der Wolkengattungen, Abkürzung, Ein¬ 
ordnung in die Wolkenstockwerke (d. h. Zugehörig¬ 
keit zu den hohen, mittleren oder tiefen Wolken; 
einige Gattungen treten in mehreren Stockwerken 
auf, so hat z. B. eine Cumulonimbus-Wolke ihre Ba¬ 
sis im unteren (tiefen) Stockwerk und seinen „be¬ 
haarten“ (hei der Wolkenart capillatus) oder „un¬ 
behaarten “ (bei der Wolkenart calvus) Kopf im obe¬ 
ren (hohen) Stockwerk) und Erläuterung des Na¬ 
mens: 


m Cirrus (Ci) h; (lat. Haarlocke, Lranse); isolierte, 
meist seidig schimmernde, oft faserige Eiswol¬ 
ken verschiedenster Formen in großer Höhe. 

■ Cirrocumulus (Cc) h; (lat. cirrus = Franse, Cu¬ 
mulus = Hauien); Cumuluswolken im oberen 
Stockwerk, die Breite der einzelnen Wolkenbäll¬ 
chen liegt meist in einem Sichtwinkel von we¬ 
niger als 1°. 

■ Cirrostratus (Cs) h; (lat. stratus = geschichtet); 
Schichtwolke im oberen Stockwerk. 

■ Altocumulus (Ac) m; (lat. altus = hoch); Cumu¬ 
luswolken oder kleinere Felder, Ballen, Walzen 
im mittleren Stockwerk. 

■ Altostratus (As) m, h; Schichtwolke vor allem 
im mittleren Stockwerk, aber oft auch ins obe¬ 
re hineinragend. 

■ Nimbostratus (Ns) m, h, t; (lat. nimbus = Wolke, 
Platzregen); Schichtwolke, aus der Regen oder 
Schnee fällt, vor allem im mittleren Niveau, aber 
auch ins obere und untere Stockwerk ragend. 

■ Stratocumulus (Sc) t; Schichtwolke im unteren 
Niveau mit konvektiv bedingter, von Ort zu Ort 
unterschiedlicher Dicke; oder Felder von fla¬ 
chen Walzen und Ballen. 

■ Stratus (St) t; (lat. geschichtet, geebnet, geglät¬ 
tet); horizontal sehr homogene Schichtwolke im 
unteren Niveau; aus ihr kann Niesei und Schnee¬ 
griesel fallen. 

■ Cumulus (Cu) t, m, h; (lat. Haufen); Haufenwol¬ 
ke mit beachtlicher Vertikalerstreckung, die ihre 
Basis im unteren Niveau besitzt, aber bis ins 
mittlere und hohe Stockwerk ragen kann. 


Tabelle 15.2. Wolkengattungen und alle bei ihnen auftretenden Wolkenarten, Wolkenunterarten, Sonderformen, Be¬ 
gleitwolken und Mutterwolken, aus denen sie entstehen können. Alle Abkürzungen sind im Text erklärt 


Wolkengattung 

Wolkenarten 

Wolkenunterarten 

Sonderformen/Begleitwolken 

Mutterwolken 

Cirrus (Ci) 

fib, unc,spi,cas,flo 

in,ra,ve,du 

mam 

Cc,Ac,Cb 

Cirrocumulus (Cc) 

str, len,cas,flo 

un, la 

vir, mam 

- 

Cirrostratus (Cs) 

fib, neb 

du,un 

- 

Cc,Cb 

Altocumulus (Ac) 

str, len,cas,flo 

tr, pe,op,du,un, ra, la 

vir, mam 

Cu, Cb 

Altostratus (As) 

- 

tr,op,du,un,ra 

vir, pra, pan, mam 

Ac,Cb 

Nimbostratus (Ns) 

- 

- 

pra,vir, pan 

Cu, Cb 

Stratocumulus (Sc) 

str, len,cas 

tr, pe,op,du,un, ra, la 

mam, vir, pra 

As, Ns, Cu, Cb 

Stratus (St) 

neb.fra 

op,tr, un 

pra 

Ns,Cu,Cb 

Cumulus (Cu) 

hum,med,con,fra 

ra 

pil,vel,vir, pra,arc, pan,tub 

Ac,Sc 

Cumulonimbus (Cb) 

cal,cap 

- 

pra, vir, pan, inc, mam, pil, vel, arc, tub 

Ac, As, Ns, Sc, Cu 
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■ Cumulonimbus (Cb) t, m, h; Gewitterwolke. 
Wichtig ist, wie man im Einzelfall Cu von Cb un¬ 
terscheidet: Die betreffende Wolke sollte so lan¬ 
ge Cu genannt werden, wie die empor schießen¬ 
den oberen Teile überall scharf (gegen den Him¬ 
mel oder andere Wolken) abgegrenzt sind und 
keine faserige und streifige Struktur (als Zeichen 
für vorhandene Eisteilchen, die für den Nieder¬ 
schlagsprozess eine wichtige Rolle spielen) er¬ 
kennbar ist. Ist es nicht möglich, auf Grund sons¬ 
tiger Anhaltspunkte zu entscheiden, ob eine Wol¬ 
ke Gu oder Gb genannt werden soll, so wird die 
Bezeichnung Gu verwendet, wenn nicht Blitz, 
Donner oder Hagel auftreten. 

Definition der Wolkenarten, Abkürzung, Zuordnung 

zu den Wolkengattungen und Erläuterung des Na¬ 
mens: 

m calvus (cal) Gb; (lat. kahlköpfig); bei diesem Gb 
sind noch keine cirrus-artigen Teile zu erken¬ 
nen, allerdings bilden die emporschießenden 
Teile meist eine weißliche Masse mit unschar¬ 
fen Obergrenzen und mit etwa vertikal verlau¬ 
fender Streifung. 

■ capillatus (cap) Gb; (lat.behaart); bei diesem Gb 
treten ausgeprägte cirrus-artige Gebilde (z. B. in 
Form eines Ambosses) von deutlich faseriger 
und/oder streifiger Struktur auf. 

■ castellanus (cas) Gi, Gc, Ac, Sc; (lat. zinnen¬ 
förmig); die Quellungen besitzen die Form von 
Türmchen; die gesamte Anordnung ähnelt den 
Zinnen eines Schlosses. 

■ congestus (con) Gu; (lat. Anhäufung, Haufen, 
Masse); kräftig aufgequollene Gu-Wolken, die 
oberen Teile ähneln oft einem Blumenkohl. 

■ fibratus (fib) Gi, Gs; (lat. fibra = Faser); die ein¬ 
zelnen Wolkenteile bestehen aus langen, teils ge¬ 
bogenen oder gekrümmten Fasern. 

■ floccus (flo) Gi, Gc, Ac; (lat. Flocke); jede Einzel¬ 
wolke sieht wie ein (Watte)-Bausch aus, dessen 
unterer Teil mehr oder weniger ausgefranst ist. 

■ fractus (fra) St, Gu; (lat. zerrissen); Wolken in 
Form unregelmäßiger Fetzen. 

■ humilis (hum) Gu; (lat. niedrig, klein, flach); Gu- 
Wolken von nur geringer vertikaler Ausdehnung. 

■ lenticularis (len) Gc, Ac, Sc; (lat. linsenförmig); 
langgestreckte linsenförmige Wolken mit sehr 
scharfen Umrissen. 


■ mediocris (med) Gu; (lat. von mittlerer Größe); 
Gu-Wolken von nur mäßiger vertikaler Ausdeh¬ 
nung mit nur kleinen Quellformen. 

■ nebulosus (neb) Gs, St; (lat. nebelig, trübe); an 
diesen Wolken sind keine Einzelheiten (Struk¬ 
tur, Umrisse) erkennbar. 

■ spissatus (spi) Gi; (lat. verdichtet); optisch sehr 
dichte (dicke) Girren. 

■ stratiformis (str) Gc, Ac, Sc; (lat. flach); Wolken, 
die sich in ausgedehnten horizontalen Feldern 
oder Schichten erstrecken. 

■ uncinus (unc) Gi; (lat. Haken); hakenförmig. 

Definition der Wolkenunterarten, Abkürzung, Zu¬ 
ordnung zu den Wolkengattungen und Erläuterung 

des Namens: 

m duplicatus (du) Gi, Gs, Ac, As, Sc; (lat. doppelt); 
es gibt zwei oder mehrere dicht übereinander 
angeordnete Wolkenfelder (-flecken, -schichten) 
im selben Stockwerk. 

■ intortus (in) Gi; (lat. verflochten); Gi, dessen Fä¬ 
den unregelmäßig gekrümmt und häufig schein¬ 
bar regellos miteinander verflochten sind. 

■ lacunosus (la) Gc, Ac, Sc; (lat. lückenhaft, mit 
Vertiefungen oder Föchern versehen); die meist 
dünnen Wolken haben mehr oder weniger re¬ 
gelmäßig verteilte runde Löcher, sie ähneln oft 
einem Netz oder Honigwaben. 

■ opacus (op) Ac, As, Sc, St; (lat. beschattet, be¬ 
schattend, dicht, dunkel); Sonne oder Mond sind 
durch diese Wolken nicht erkennbar. 

■ perlucidus (pe) Ac, Sc; (lat. durchsichtig); es gibt 
wolkenlose Zwischenräume, durch die Sonne 
oder Mond ganz klar zu sehen sind. 

■ radiatus (ra) Gi, Ac, As, Sc, Gu; (lat. strahlend, 
strahlenförmig); parallele Wolkenbänder oder 
-streifen scheinen in einem oder zwei Punkten 
am Himmel zusammenzulaufen. 

■ translucidus (tr) Ac, As, Sc, St; (lat. durchsich¬ 
tig, durchscheinend); der Qrt von Sonne oder 
Mond ist durch die Wolken (nicht durch Löcher 
wie bei der Unterart perlucidus) erkennbar. 

■ undulatus (un) Gc, Gs, Ac, As, Sc, St; (lat. 
unda = Welle); wellenförmig; man erkennt ein 
oder mehrere Wellensysteme. 

■ vertebratus (ve) Gi; (lat. vertebra = Gelenk, Wir¬ 
bel); skelettartig; vielfach einer Wirbelsäule mit 
Rippen ähnelnd. 
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Definition der Sonderformen und Begleitwolken, 
Abkürzung, Zuordnung zu den Wolkengattungen 
und Erläuterung des Namens: 

m arcus (arc) Cu, Cb; (lat. Bogen); Wolkenwalze 
(Böenwalze), die bei großer horizontaler Aus¬ 
dehnung perspektivisch wie ein Bogen aussieht. 

■ incus (inc) Cb; (lat. Amboß); eine solche, einem 
Amboß ähnelnde große Ci-Wolke kann den 
oberen Teil eines Cb bilden. 

■ mamma (mam) Ci, Cc, Ac, As, Sc, Cb; (lat. Brust, 
Euter); diese Beutel hängen unten aus der Wol¬ 
ke heraus bei „negativer Konvektion“. 

■ pannus (pan) As, Ns, Cu, Cb; (lat. Fetzen); zer¬ 
fetzte Wolkenteile. 

■ pileus (pil) Cu, Cb; (lat. Haube); Eiswolke in 
Form einer am oberen Rand gerundeten Hau¬ 
be über dem Wolkengipfel von Cu und Cb. 

■ praecipitatio (pra) As, Ns, Sc, St, Cu, Cb; (lat. Fall, 
Sturz); Niederschlag, der aus der Wolke fällt und 
den Boden erreicht. 

■ tuba (tub) Cu, Cb; (lat. Trompete, Röhre); verti¬ 
kale, aus Cu oder Cb her aus wachs ende Wolken¬ 
säule oder Wirbelröhre. 

■ velum (vel) Cu, Cb; (lat. Segel, Hülle, Vorhang, 
Schleier); eine Begleitwolke in Schleierform von 
großer horizontaler Erstreckung unmittelbar 
oberhalb oder am Oberteil von Cu und Cb, von 
denen sie oft durchstoßen wird. 

■ virga (vir) Cc,Ac, As, Ns, Sc, Cu, Cb; (lat. Rute, 
Zweig, Streifen am Himmel); (sichtbare) Fall¬ 
streifen; Niederschlag, der den Erdboden nicht 
erreicht. 

Hat man sich in dieses Einteilungsschema ein¬ 
mal etwas hineingedacht, dann versteht man auch 
bereits eine Reihe von Prozessen, die zu der betref¬ 
fenden Wolkenbildung führen. So sind es sehr groß¬ 
räumige Vorgänge (oft Hebung von Luftschichten), 
bei denen es zu Schichtbewölkung (St, As, Ns, Cs) 
kommt. Andererseits werden bei den Haufenwol¬ 
ken (Cu, Cb, Ac, Cc) kleiner-skalige Schwankungen 
des Vertikalwindes sichtbar: man erkennt also in 
einem Cu-Wolkenfeld Strukturelemente der atmos¬ 
phärischen Turbulenz. So sind sehr viele Prozesse 
von sehr unterschiedlicher Skala am Werke. Zum 
Beispiel zeigt eine einzelne Cu-Wolke eine mannig¬ 
faltige interne Struktur, dazu gehören auch die klei¬ 
nen Wirbel, die meist an den Rändern sichtbar wer¬ 


den, wo die Mischung von Wolkenluft und wolken¬ 
freier Luft vor sich geht. Wolkenbeobachtungen und 
Deutungen zu beschreiben, könnte man über viele 
Seiten hinweg fortführen und so versuchen, den 
Leser für die thermodynamischen Schauspiele am 
Himmel noch mehr zu begeistern. Der gute Natur¬ 
beobachter hingegen findet hier seinen eigenen 
Weg. 

In diesem Sinne wird in diesem Buch darauf ver¬ 
zichtet, eine Serie von farbigen Wolkenbildern zu 
präsentieren. Der Leser sei auf Wolkenatlanten wie 
den oben bereits erwähnten „International Cloud 
Atlas“ der WMO oder auch auf die entsprechen¬ 
den Adressen im Internet (z. B. www.wolkenatlas.de 
oder www.photolib.noaa.gov) verwiesen. 


15.2 Nebel 

Bei Wolken und Nebel handelt es sich im Prinzip 
um die gleiche Erscheinung: eine Ansammlung von 
in der Luft schwebenden Wasser- und/oder Eisteil¬ 
chen. Bei beiden Phänomenen ist die Kondensati¬ 
on bzw. Sublimation des Wasserdampfes in der Luft 
erfolgt. Bei den Ablagerungen dagegen (s. Ab- 
schn. 15.3.2C) erfolgt sie an einer Oberfläche. Von 
Nebel (engl, fog) sprechen wir, im Gegensatz zu 
Wolken, wenn die oben definierte Erscheinung in 
der Nähe der Erdoberfläche auftritt und dabei die 
horizontale Sichtweite kleiner als 1 km ist. Sind es 
Eisteilchen, die diese geringe Sichtweite in Boden¬ 
nähe bedingen, so spricht man speziell von Eisne¬ 
bel {ice fog). Wenn die Sicht durch Kondensa¬ 
tionsprodukte (Wassertröpfchen, Eisteilchen) her¬ 
abgesetzt wird, die Sichtweite aber größer als 1 km 
bleibt, spricht man von feuchtem Dunst (engl. 
mist). Sind es Staubteilchen, die die Sichtweite ein¬ 
schränken, spricht man von trockenem Dunst (engl. 
haze). 

Eine Nebelklassifikation nach Ursachen (gene¬ 
tische Klassifikation) kann von bestimmten Haus¬ 
haltsgleichungen ausgehen, die die lokalen Ände¬ 
rungen der den Nebel bestimmenden Größen wie 
Lufttemperatur, Luftfeuchte, Taupunkt oder Flüs¬ 
sigwassergehalt beschreiben. Im Falle von Wasser¬ 
dampfsättigung und schon vorhandenen Tröpfchen 
könnte man ein Gesetz für dlldt (/= spezifischer 
Flüssigwassergehalt, definiert als Masse des flüssi¬ 
gen Wassers zur Masse der dies Flüssigwasser ent¬ 
haltenden Luft) aufstellen. Positives bedeutet 
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dabei Verstärkung des Nebels, negatives dl/dt eine 
Tendenz zur Auflösung. Dazwischen liegt der sta¬ 
tionäre Zustand mit dH dt = 0. 

Wir benutzen hier eine andere Haushaltsglei¬ 
chung, nämlich die für die Differenz von Tempera¬ 
tur T und Taupunkt r. Es gilt immer (T- r) > 0. Ein 
negatives d{T- r)/öt bedeutet, dass sich Tempera¬ 
tur und Taupunkt annähern, also eine Tendenz zur 
Nebelbildung besteht. Die Gleichung läßt sich aus 
den Haushaltsgleichungen für die Enthalpie (s. Ab- 
schn. 7.6) und den Wasserdampf (s. Abschn. 8.2) 
folgendermaßen gewinnen: 

Nach Abschn. 7.6 gilt mit der Strahlungsbilanz¬ 
konvergenz dQldz als Quellterm (s. Abschn. 9.4G) 

dt pc^ dz pcp dt 

Bedenke: positives Q ist zur Oberfläche hin ge¬ 
richtet, und eine Zunahme von Q mit z bedeutet so 
eine Konvergenz von Q, -dQldz dagegen bedeutet 
eine Divergenz der Strahlungsbilanz. Da wir an ei¬ 
ner skaligen Temperaturänderung dTldt interes¬ 
siert sind (z. B. einem zeitlichen Mittel über 10 min), 
wird diese Gleichung gemittelt, wobei wir mit p = p 
und p=p rechnen und nach Abschn. 6.5 

V - VT = ^ -VT + V -ivT') 


benutzen. Die Divergenz der Kovarianz im zwei¬ 
ten Term rechts wird in vielen Fällen, insbesondere 
bei annähernd vorhandener horizontaler Homo¬ 
genität, dominiert von der vertikalen Änderung der 
vertikalen turbulenten Flussdichte fühlbarer Wär¬ 
me H, also von dH!dz (positives H ist von der Ober¬ 
fläche weg gerichtet). Es gilt also 

v-(7r)«^ö7n = v 

dz dz\^pCj, J 


Insgesamt erhalten wir so als skalige Haushaltsglei¬ 
chung für die Temperatur 

dt pc^[^dz dz dt^ 

Die Änderung des Taupunktes rläßt sich über 
die Änderung des Dampfdrucks und damit der 
spezifischen Feuchte ausdrücken: 


df = de 




= de 




^dTy 




0,622 ^ «0,622 
dz 


Darin gilt e = e’*^( r). Das Symbol a steht hier für die 
Steigung der Dampfspannungskurve bei der Tau¬ 
punktstemperatur, d. i. de*/dz. Ein noch auftreten¬ 
der Term mit qdp wurde der Einfachheit halber 
vernachlässigt. Als Haushaltsgleichung für die spe¬ 
zifische Feuchte q im Stadium, in dem noch keine 
Kondensation stattfindet, also rnoch kleiner als T 
ist, benutzen wir (s. Abschn. 8.2) 

— — -V Vq oder skalig ^ — -v ■ Vq - V • (v'q') 
dt dt 


Die Divergenz der Kovarianz im zweiten Term rechts 
schreiben wir analog zu unserem Vorgehen oben 

V-(vq) = —(w<j) = —— 
dz p dz 

Dabei bedeutet W die vertikale turbulente Fluss¬ 
dichte des Wasserdampfes (das ist eine Massen- 
Flussdichte), die in Abschn. 8.2 eingeführt und dort 
in Beziehung zur vertikalen turbulenten Flussdichte 
der latenten Wärme des Wasserdampfes E (das ist 
eine Energieflussdichte) gesetzt wurde. Mit der Ver¬ 
dampfungswärme L gilt E = LW. Schließlich ergibt 
sich als skalige Haushaltsgleichung für den Tau¬ 
punkt r 

dz 1 p f - 1 dW^ 

— =-r— -V-Vq -— 

dt « 0,622 P J 

und als die gesuchte skalige Haushaltsgleichung für 
die Taupunktsdifferenz 


^(T-z)^ -V-VT + — 
dt pc^ 


dz dz dt 


«0,6221, 


dW ^ 

dz J 


mit/?=/?= Luftdichte, Cp= spezifische Wärme bei 
konstantem Druck, p=p = Luftdruck, «= de*/dr. 
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(-V • VT) = mit dem mittleren Wind erfolgende 
Temperaturadvektion, dH/dz= Divergenz der ver¬ 
tikalen turbulenten Flussdichte fühlbarer Wärme, 
{-dQldz) = vertikaler Anteil der Divergenz der Strah¬ 
lungsbilanz (der horizontale Anteil wurde als klein 
vernachlässigt), (-V ■Vq) = mit dem mittleren Wind 
erfolgende Feuchteadvektion, ö W7dz = Divergenz 
der vertikalen turbulenten Flussdichte des Wasser¬ 
dampfes. Eine Tendenz zur Nebelbildung ergibt sich 
dann, wenn die links stehende lokale Änderung 
negativ wird, wenn sich also Temperatur und Tau¬ 
punkt annähern. Man sieht, dass dies gegeben ist 
durch Kaltluftadvektion, d. i. negatives (-v • VT), 
Feuchteadvektion (-v • Vq), Divergenz der vertikalen 
turbulenten Flussdichte fühlbarer Wärme dH/dz, 
Konvergenz der vertikalen turbulenten Flussdichte 
von Wasserdampf {-dWIdz), Divergenz der Strah¬ 
lungsbilanz {-öQlöz) und negatives dp/dt; letzte¬ 
res bedeutet Aufsteigen. Wir werden uns im Folgen¬ 
den öfter auf diese Gleichung beziehen. 

Hier sei der Nebel nach vier Hauptursachen 
klassifiziert. Diese sind im Folgenden in den vier 
Abschnitten A bis D erläutert und stehen natürlich 
in enger Beziehung zu den Termen auf der rechten 
Seite der obigen Gleichung. Auf die Tröpfchenphysik 
gehen wir hier nicht näher ein. Nur soviel sei ge¬ 
sagt, dass Nebeltröpfchen einen Durchmesser von 
10 bis 20 pm besitzen und dass ein dicker Nebel mit 
100 m Sichtweite einen Wassergehalt von etwa 0,1 
bis 0,2 g m”^ aufweist. Sicher sind auch immer Kon¬ 
densationskerne notwendig, aber die sind in der 
Atmosphäre und besonders in Bodennähe ja immer 
in ausreichender Konzentration vorhanden. 

A Der Nebel entsteht durch Abkühlung 

AI Bodennebel 

Beschreibung der Erscheinung: Meist flache Nebel¬ 
schichten, vielfach nicht höher als 1 bis 2 m, über 
ebenen Oberflächen wie Wiesen, Schneefeldern 
oder Talböden. Man beobachtet Bodennebel bei 
windschwachem, wolkenarmem Wetter. Er entsteht 
oft schon bald nach Sonnenuntergang und löst sich 
nach Sonnenaufgang rasch auf. Das zeigt eine Be¬ 
ziehung zum Auftreten von negativen Werten der 
Strahlungsbilanz Qq an der Oberfläche; diese wie¬ 
derum erzwingt über die Energiebilanzgleichung 


Qo ^0 ^0 -^o~ ^ 

negative Flüsse von Hg und Eg- der Oberfläche 
fließen sowohl fühlbare Wärme als auch Wasser¬ 
dampf aus der bodennächsten Luftschicht nach un¬ 
ten heraus. Ersteres bedeutet nicht automatisch eine 
Abkühlung und das zweite nicht automatisch ein 
Austrocknen der Luft, denn Wärme und Wasser¬ 
dampfkönnen ja bei Höhenkonstanz der Flüsse H 
und E aus höheren Luftschichten wieder nach¬ 
fließen. Die entscheidenden Größen für Abkühlung 
imd/oder Austrocknen der bodennächsten Luft sind 
die Divergenzen der Flussdichten, und das sind nicht 
nur dH/dz und dWIdz, sondern auch {-dQldz), wo¬ 
bei wir hier von horizontaler Homogenität ausge¬ 
gangen sind. Man kann nachrechnen, dass ein dH!dz 
von nur 2,8 W/(m^m) schon eine Abkühlungsrate 
{dT/dt)^= llipCp) ■ dH/dz von 10 K h“^ ergibt. 

Ursachen für Abkühlung sind also positive Werte 
von dH/dz und {-dQldz). Dies geht auch aus obiger 
Gleichung für öT/öf hervor. Man erkennt in den obi¬ 
gen Gleichungen auch, dass negatives dWIdz eine 
Ursache für Wasserdampfanreicherung ist. Wie man 
sich den Anteil von dH!dz bei der abendlichen Ent¬ 
stehung von Bodennebel vorstellen kann, ist sche¬ 
matisch in Bild 15.1 gezeigt und in der Legende er¬ 
läutert. Die obige Gleichung für ö(r - r)/öt läßt die 
Gesamtheit der Effekte erkennen, die zu einer An¬ 
näherung von Temperatur und Taupunkt führen. 
Dabei scheiden für die flachen homogenen Schich¬ 
ten am Erdboden die Advektionsterme zur Erklä¬ 
rung aus, ebenso die Druckänderung. Allerdings 
erkennt man auch, dass die Divergenz des W-Flus- 
ses durchaus ein Austrocknen der bodennächsten 
Luftschichten verursachen kann, also einen Effekt, 
der der Nebelentstehung entgegen wirkt. Bild 8.9 
sollte in diesem Zusammenhang näher angeschaut 
werden. Messimgen zeigen, dass in der Entstehungs¬ 
phase von Bodennebel positive Werte von dH/dz 
und {-dQldz) etwa gleichgewichtig zur Abkühlung 
beitragen, während bei stationärem Bodennebel 
{-dQldz) positiv bleibt und durch negatives dHldz 
teilweise kompensiert wird. Man sieht aus dieser 
Erklärung, welch bedeutende Rolle die Divergen¬ 
zen der Energieflussdichten spielen. Man erkennt 
aber auch, dass die negative Strahlungsbilanz (also 
negatives Qg) eine Art Grundvoraussetzung ist, da¬ 
mit der Prozess überhaupt in Gang kommt. Des- 
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Bild 15.1. Schematisches Beispiel der Entstehung von Bo¬ 
dennebel bei der Umstellung des Temperaturprofils (0= po¬ 
tentielle Lufttemperatur) in den untersten Metern über der 
Erdoberfläche am Abend. (1) Profil etwa 1 h vor Sonnenun¬ 
tergang; (2) Profil nach Beginn der von unten her erfolgen¬ 
den Abkühlung; (3) die Abkühlung ist weiter fortgeschrit¬ 
ten. Man erkennt, dass dH!8z in (2) abkühlend wirkt. In (3) 
ist das nicht mehr so eindeutig aus dem Profil erkennbar 
und nur dann der Fall, wenn oben weniger nachfließt als 
unten hinausfließt. Negatives dQldz folgt aus dem Prozess 
der Strahlungsübertragung (s. Abschn. 9.4G) 

halb spricht man bei diesem Nebel und wie beim 
Talnebel (s. A2) auch von Strahlungsnebel. 

Bodennebel über sehr kaltem Boden oder über 
einer schmelzenden Schneefläche verdankt das 
Temperaturminimum am Boden oft nicht so sehr 
der negativem Strahlungsbilanz Qg, sondern einem 
positiven Bodenwärmestrom Bg. Das übrige ver¬ 
läuft so, wie oben beschrieben. 

Flache Nebelschichten können auch zu größe¬ 
ren Dicken anwachsen. Dabei spielt dann, wie oben 
schon erläutert, die zur Abkühlung beitragende 
Strahlungsbilanz-Divergenz eine wichtige Rolle. 
Der Nebel kann 100 bis 200 m dick werden entspre¬ 
chend der Dicke der Bodeninversion. 

Bei Bildung und Auflösung spielt auch der Wind 
eine große Rolle: je schwächer er ist, umso schwä¬ 
cher ist die dynamisch erzeugte Turbulenz, und der 
Nebel kann wachsen. Stärkerer Wind (das bedeu¬ 
tet auch stärkere Turbulenz) vermag trockenere 
und wärmere Luft aus höheren Schichten in die bo¬ 
dennahe Luft einzurühren und so den Nebel schnell 
aufzulösen. Diese Rolle spielt der Wind auch bei 
anderen Nebelarten, wird aber dort nicht mehr aus¬ 
drücklich beschrieben. 



Bild 15.2. Zur Entwicklung des Talnebels. Näheres siehe Text. 
Die Pfeile deuten eine Hangwindzirkulation im Talquer¬ 
schnitt an mit einem Hangabwind in der am Hang sich ab¬ 
kühlenden Luft 

A2 Talnebel 

Täler sind b ei windschwachem, wolkenarmem Wet¬ 
ter häufig bis zu einer bestimmten Höhe mit Nebel 
angefüllt, der bei größerer Dicke nicht immer am 
Talboden aufliegt. Hier führt die Abkühlung der 
Hänge durch die negative Strahlungsbilanz der 
Oberfläche wie bei Al zur Abkühlung der boden¬ 
nahen Luft, die damit kälter als die umgebende Luft 
wird und nach unten zum Talboden hin fließt. Kal¬ 
te Luft sammelt sich so am Boden der Hohlform, 
und bei entsprechender Abkühlung kommt es auch 
zur Kondensation. Die Luft des so entstehenden 
Kaltluftsees (Nebelsees) kann umso kälter werden, 
je mehr der turbulente Austausch mit der warmen 
Luft in der Höhe unterbunden ist (z. B. bei Schwach¬ 
windlagen). Die Obergrenze des Nebels ist häufig 
leicht gewölbt; dies wird durch das Hangwindsys¬ 
tem bewirkt (s. auch Bild 15.2). 

A3 Hochnebel 

Vor allem im Winter beobachtet man häufig eine 
relativ gleichmäßige Wolkendecke unterhalb von 
abgehobenen Inversionen. Die Obergrenze kann bei 
nur einigen 100 m über dem Erdboden, aber auch 
bis zu 2 000 m hoch liegen. Die Untergrenze liegt 
oft recht dicht über dem Beobachter, so dass dieser 
trotz der trüben Wolkenmasse, die er über sich 
wahrnimmt, eine horizontale Sichtweite von mehr 
als 1 km hat. So ist dies eigentlich eine Stratus- oder 
Stratocumulus-Bewölkung (und kein Nebel!), die 
allerdings auch am Erdboden aufliegen kann. Die¬ 
ser St oder Sc unter der abgehobenen Inversion 
muss im Sinne des in Abschn. 13.5 Gesagten als eine 
Bewölkung in der Atmosphärischen Grenzschicht 
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betrachtet werden. (Beachte also: Wolken kommen 
nicht nur in der Freien Atmosphäre vor.) Die Hoch¬ 
nebeldecken treten vor allem in Verbindung mit 
winterlichen Hochdruckgebieten auf, sind damit 
also horizontal großskalige Phänomene. Nicht sel¬ 
ten nieselt es, manchmal sogar ergiebig, aus ihnen. 
Über dem Hochnebel ist es dabei viel wärmer als 
in der Nebelschicht. Herrliche Tage beschert eine 
solche Wetterlage den Höhen der Mittelgebirge und 
alpinen Gebieten, wo man der trüben und feuchten 
Kaltluft entronnen ist und zu der relativ hohen Tem¬ 
peratur meist auch noch eine hervorragende Fern¬ 
sicht in der trockenen Luft genießen kann. 

Die Gesamtheit der Vorgänge ist recht komplex. 
Die Kaltluftschicht unter der Inversion entsteht 
teilweise durch die abkühlend wirkende Divergenz 
der Strahlungsbilanz. Diese ist in der gesamten 
Schicht wirksam, aber nach Entstehung der Wol¬ 
ken besonders im Bereich der Wolkenobergrenze. 
Vor allem jedoch entsteht die Kaltluftschicht durch 
Kaltluftadvektion in der Zirkulation des Hoch¬ 
druckgebietes. Zum Hochnebel gehört neben den 
genannten Effekten auch ein Absinken von trocke¬ 
ner Luft in der Höhe über der abgehobenen Inver¬ 
sion und eine gute Durchmischung unter der ab¬ 
gehobenen Inversion. Beide arbeiten gegeneinan¬ 
der: wird das Absinken stärker, sinkt die abgeho¬ 
bene Inversion und damit auch die Obergrenze des 
Hochnebels ab; verstärkt sich die Durchmischung, 
dann wächst die Dicke der gut durchmischten 
Schicht. Die Gesamtheit dieser Vorgänge haben wir 
in Abschn. 13.5 schon erläutert unter der Über¬ 
schrift „Die gut durchmischte atmosphärische 
Grenzschicht unter einer abgehobenen Inversion“. 
Der Hochnebel ist nichts anderes als eine Ausprä¬ 
gung dieser Situation, die uns in der kälteren, nicht 
so lichtvollen Jahreszeit als ein trübes (nebliges) 
Wetter, das oft lange anhält, besonders auffällt. 

Nach alledem, was wir hier erläutert haben, ist 
diese komplexe Erscheinung mit sich oft Hunderte 
von km weit erstreckenden St- oder Sc-Wolkende¬ 
cken weniger eine besonders markante Nebelart, 
sondern eher ein Phänomen einer großskaligen 
Schicht-Wolke in der Atmosphärischen Grenzschicht. 

A4 Warmluftnebel 

Nebel kann auch entstehen, wenn warme und feuch¬ 
te Luft über einen kalten Untergrund strömt. Dies 


geschieht z. B. über Land nach einer winterlichen 
Kälteperiode oder im Sommer über kaltem Wasser. 
Im zweiten Beispiel bildet sich dann teilweise sehr 
dichter Seenebel. Auch der „Neufundlandnebel“ 
entsteht auf diese Weise, wenn die warme, feuchte 
Luft vom Golfstrom über den kalten Labradorstrom 
weht. Ursache ist hier wie bei Al positives dHldz, 
wobei H selber negativ ist, also zum Boden hin fließt. 
Natürlich sind die Turbulenzkörper (Wirbel, eddies) 
in diesem Falle viel größer als bei dem mikro¬ 
meteorologischen Phänomen eines nur 1 bis 2 m 
dicken Bodennebels. 

A5 Bergnebel 

Das ist Nebel an Berghängen. Wir können auch sa¬ 
gen, es handelt sich um orographische Wolken, die 
den Erdboden berühren. Hier spielt die Abküh¬ 
lung durch Druckerniedrigung beim dynamisch er¬ 
zwungenen Aufsteigen der Luft an Hängen oder bei 
Hangauf- bzw. Talwinden die wesentliche Rolle. 
Diesen Effekt haben wir bei der Behandlung des 
adiabatischen Aufsteigens in Abschn. 7.5 bereits er¬ 
klärt; er ist im Term dp/dt in obiger Gleichung für 
d{T - T)/dt zu erkennen. 

B Der Nebel en tsteh t durch 
Wasserdampfanreicherung 

Bl Dampfnebel 

Der aufmerksame Beobachter sieht relativ häufig 
ein „Rauchen von Flüssen und Seen“ im Winter. Im 
Sommer tritt der gleiche Effekt auch bei Seen nach 
dem Durchzug einer Kaltfront auf Ebenso gibt es 
im Sommer ein „Rauchen von Wäldern und Stra¬ 
ßen“ nach Niederschlägen. Der Boden bzw. die Was¬ 
seroberfläche sind dabei viel wärmer als die Luft 
darüber (umgekehrt wie bei Al und A4), so dass 
Abkühlung als Ursache ausscheidet. Bei der Entste¬ 
hung wirkt sich vor allem negatives dWIdz, also eine 
Konvergenz des nach oben fließenden turbulenten 
Wasserdampfstromes, als Ursache aus. Im stationä¬ 
ren Zustand bleibt die Konvergenz von W erhalten. 
Sie wird dann durch eine Divergenz des vertikalen 
turbulenten Flusses der Nebeltröpfchen kompen¬ 
siert. Die Schichtung über dem wärmeren Boden 
erweist sich als überadiabatisch, was man an der 
Turbulenz beobachten kann. 



15.2 • Nebel 


199 


Bei großen Seegebieten, deren Oberflächentem¬ 
peratur deutlich höher ist als die der darüber hin¬ 
weg wehenden Luft, kann diese Nebelart auch be¬ 
achtliche Schichtdicken annehmen. Man erkennt 
hier, dass solch ein Nebel über einem großen Mee¬ 
resgebiet einer viel größeren Skala angehört als der 
Dampfnebel über einem Fluss. Auch die turbulen¬ 
ten Wirbel oder Austauschprozesse unterscheiden 
sich erheblich in der Skala. 

B2 Warmfrontnebel in der „Kaltluftschleppe" 
einer Warmfront 

Bis sich beim Durchzug einer winterlichen Warm¬ 
front die Warmluft in Bodennähe endgültig durch¬ 
setzt, dauert es bei kaltem Boden oder einer noch an¬ 
haltenden bodennahen Kaltluftzufuhr oft recht lan¬ 
ge. Unter der in etwas höheren Luftschichten schon 
angekommenen Warmluft liegt dann ein Kaltluft- 
rest, den man auch als Kaltluftschleppe bezeichnet. 
Der Ausdruck wird aus Bild 15.3 verständlich. In ihr 
tritt häufig Nebel auf, vor allem durch Wasserdampf¬ 
anreicherung infolge des von oben hereinfallenden 
Niederschlags. Auch spielt eine Wasserdampfan¬ 
reicherung durch die Konvergenz des turbulenten 
Flusses des Wasserdampfes eine große Rolle. 



Bild 15.3. Winterliche Warmfront mit einer Kaltluftschlep¬ 
pe. In dem gezeichneten x-z-Querschnitt erkennt man links 
die wärmere Luft, die in Richtung der rechts liegenden käl¬ 
teren Luft vordringt. Die Front {dick ausgezogen) ist so de¬ 
finiert, dass der vorhandene Gradient von 0oder 0^ an ihr 
ein Maximum besitzt (Näheres s. Abschn. 20.2). Eine Warm¬ 
front mit Kaltluftschleppe unterscheidet sich von einer „nor¬ 
malen“ Warmfront dadurch, dass sie im unteren Teil nicht 
den gestrichelten Verlauf zeigt, sondern stark zur wärme¬ 
ren Luft hin ausgebeult ist. Die Pfeile symbolisieren die fron¬ 
tale Querzirkulation, in deren aufsteigendem Ast die grob 
skizzierten Wolken entstehen. Aus dem Nimbostratus (Ns) 
fällt Niederschlag. Die horizontale Erstreckung des gezeich¬ 
neten Gesamtphänomens kann mehr als 500 km betragen 


C Der Nebel entsteht durch Mischung: 
Mischungsnebel 

Es mischen sich verschieden temperierte Luftmas¬ 
sen, die beide relativ feucht sind. Dies geschieht vor 
allem an Fronten. Man kann so auch den Nebel in 
der Kaltluftschleppe (s. B2) deuten. Mischungs¬ 
nebel in einer ganz kleinen Skala bildet sich auch 
in feuchten warmen Räumen, wenn man die Fens¬ 
ter öffnet und von draußen feuchte und kalte Luft 
einströmt. Die im Winter häufig beobachtbare Kon¬ 
densation in der Atemluft beruht auch auf einem 
derartigen Mischungsprozess. 

Bild 15.4 zeigt, wie man mit Hilfe der (gekrümm¬ 
ten) Dampfspannungskurve diesen durch das Mi¬ 
schen herbeigeführten Kondensationsprozess ver¬ 
stehen kann. In der Gleichung für d{T - r)/öt wird 
der Mischungsprozess durch die Divergenzen der 
turbulenten Flussdichten von fühlbarer Wärme und 
Wasserdampf beschrieben. Da viele Nebelarten ho¬ 
rizontal geschichtet sind, enthält diese Gleichung 
der Einfachheit halber nur die vertikalen Anteile 
dHldz und dWIdz. Beim Mischungsnebel spielen 
darüber hinaus auch die horizontalen Divergenzen 
dieser Flussdichten eine Rolle. 

D Der Nebel entsteht nicht an Ort und Stelle, 
sondern wird durch den Wind 
herantransportiert: Advektionsnebe! 

Der Nebel entsteht z. B. in einer Kaltluftmasse über 
einem niedrig gelegenen Moor; er kann dann durch 
den Wind in andere Gebiete verfrachtet werden: 
verfrachtet wird die Kaltluft, in der sich die Nebel¬ 
tropfen bereits befinden. Die Bezeichnung Advekti- 
onsnebel deckt sich mit der in Abschn. 6.5 gegebe¬ 
nen Definition des Begriffes Advektion, denn bei der 
Bildung dieser Art von Nebel an einem festen Ort 
werden mehr Nebelteilchen in ein betrachtetes Vo¬ 
lumen herein als hinaus transportiert. Es gibt viele 
Beispiele. So werden dicke Nebelbänke häufig über 
Autobahnen advehiert, oder Seenebel wird aufs Land 
getrieben. Ein spektakulärer Nebeleinbruch am 
Flughafen in München-Riem am 15.12.1965 ist in der 
Zeitschrift „Promet“ 1/1978, S. 14-16 beschrieben. 

Natürlich könnte man die Bezeichnung Advekti- 
onsnebel auch für die Fälle verwenden, in denen die 
Advektionsterme in obiger Gleichimg für d{T - T)ldt 
die Hauptrolle spielen. 
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Bild 15.4. Mischung von zwei ungesättigten Luftpaketen njj 
und 1712 den entsprechenden Temperaturen Tj und Tj 
und den spezifischen Feuchten und qj führt ohne Berück¬ 
sichtigung von Kondensationseffekten zu Werten von 
und q^, die (bei linearen q- und T-Achsen) für alle mögli¬ 
chen Verhältnisse der Massen njj und auf einer Geraden 
liegen. Diese verläuft wegen der Krümmung der Dampf¬ 
spannungskurve q*{T) {ausgezogen) bei relativ feuchten 
Luftpaketen zumindest im mittleren Teil oberhalb von die¬ 
ser Kurve, wodurch es zur Kondensation kommt und die 
Mischluft schließlich die Werte erreicht. Die Differenz 
zwischen q^ und q^ kondensiert aus und wird als Mischungs¬ 
nebel sichtbar. Die Differenz zwischen und entspricht 
der frei werdenden Kondensationswärme. Man erkennt auch 
(z. B. beim Zeichnen eines genauen Diagramms anstatt die¬ 
ser Skizze), wieweit q^ und q 2 von den jeweiligen Sättigungs¬ 
werten entfernt sein können, damit es nach Mischen in be¬ 
stimmten Verhältnissen überhaupt zu Nebel kommt. We¬ 
gen q = 0,622 (e/p) argumentieren wir hier bei konstantem 
Druckp mit q*{T) an Stelle von e*{T). Zur Erklärung des 
Phänomens erscheint es einfacher, dass sich die Teilchen 
zuerst mischen und so den Zustand {q^, T^) erreichen und 
dass anschließend Kondensation stattfindet, die zu (q^, T^) 
führt. Der reale Prozess muss nicht über den Zustand der 
Übersättigung (d. i. q^, T^) führen, sondern kann sehr un¬ 
terschiedlich verlaufen 


15.3 Niederschlag 
15.3.1 Allgemeines 

Wir sprechen von Niederschlag, wenn Wasser- oder 
Eisteilchen, die durch Kondensation in der Atmo¬ 
sphäre entstanden sind, zu den die Atmosphäre be¬ 
grenzenden Oberflächen gelangen und sich dort 
absetzen, also „niederschlagen“. Mit Absicht wird 
hier nicht das Verb „ablagern“ benutzt, da wir un¬ 


ter „Ablagerung“ die direkte Kondensation an Flä¬ 
chen verstehen. 

Das Wort Niederschlag kann aber auch den Nie¬ 
derschlagsprozess als Ganzen meinen. Dieser be¬ 
inhaltet dann den Kondensationsprozess in einem 
Teilvolumen der Atmosphäre und das Herausfal¬ 
len. Mit Niederschlag kann man primär aber auch 
die Niederschlagsteilchen (Regentropfen, Schnee¬ 
kristalle usf.) bezeichnen, die aus der Atmosphäre 
herausfallen. 

Mit dem Begriff „Niederschlag“ sind so viele 
Probleme verbunden, die wir hier nur andeuten 
wollen. Genaueres wird in der Spezialliteratur zur 
Hydrologie, Hydrometeorologie und Wolkenphysik 
angeb oten. 

A Die Bildung von Wolkenteilchen 

Wassertröpfchen oder Eiskristalle, die so klein (Ra¬ 
dius 1 bis 100 pm, im Mittel 10 pm) sind, dass sie in 
der Luft in der Schwebe gehalten werden, nennt man 
Wolkenteilchen. Sie entstehen durch Kondensation 
bzw. Sublimation des in der Luft enthaltenen Was¬ 
serdampfes. Da die Teilchen aber am Anfang des 
Prozesses winzig klein sind, also eine stark konvex 
gekrümmte Oberfläche aufweisen, würden sie we¬ 
gen des über solch gekrümmten Oberflächen hö¬ 
heren Säffigungsdampfdruckes (s. Abschn. 8.1.1B) 
gleich wieder verdunsfen, gäbe es nicht einen Ef¬ 
fekt, der diese Dampfdruckerhöhung kompensie¬ 
ren würde. Dies ist die Dampfdruckerniedrigung 
über einer Lösung. So können Tröpfchen nur ent¬ 
stehen, wenn sich die Kondensation an sog. Kon¬ 
densationskernen vollzieht, die ihrerseits in dem 
Kondensationsprodukt (Wasser) in Lösung gehen. 
Kondensationskerne sind in wechselnder Konzen¬ 
tration in der Atmosphäre immer enthalten. Eisteil¬ 
chen bedürfen eines Eiskeimes zur direkten Subli¬ 
mation. Auch das Gefrieren von Wolkenteilchen 
bedarf eines Anstoßes durch Eiskeime. Da diese 
aber (anders als die Kondensationskerne) oft nur 
spärlich vorhanden sind, kommen bei Temperatu¬ 
ren unter 0 °G immer Wolken mit unterkühlten 
Tröpfchen vor. So sind bis unter -15 °G unterkühlte 
Wasserwolken nicht unüblich. Dies erkennt man an 
den in Abschn. 15.1 beschriebenen Erscheinungs¬ 
formen der Wolken; man kann bei der Wolken¬ 
beobachtung oft leicht entscheiden, ob es sich um 
Wasser- oder Eiswolken handelt. 
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Tabelle 15.3. Fallgeschwindigkeit von Wassertropfen in ru¬ 
hender Luft 


Tropfen-Radius in pm 

Fallgeschwindigkeit in m s ^ 

10 

0,012 

100 

0,80 

300 

2,40 

1 000 

6,3 

5000 

14,1 


B Die Bildung von Niederschlagsteilchen 

Wassertröpfchen oder Eiskristalle, die so groß (Ra¬ 
dius >100 pm) sind, dass sie eine nennenswerte 
Fallgeschwindigkeit in der Luft erreichen, nennt 
man Niederschlagsteilchen. Einige Werte für die 
stationäre Fallgeschwindigkeit von Tropfen in ru¬ 
hender Luft in Abhängigkeit von ihrem Radius r 
zeigt Tabelle 15.3. 

Man möge bedenken, dass bei einer Fallgeschwin¬ 
digkeit von 1 m s“^ ein Tröpfchen 1000 s, das sind 
etwa 17 min, benötigt, um aus einer Wolke mit ei¬ 
ner 1000 m hohen Basis zum Erdboden zu gelangen. 

Es gibt im Prinzip zwei Wege, wie Wolkenteil¬ 
chen effizient zu Niederschlagsteilchen anwachsen 
und wie letztere sich vergrößern: 

a Durch Kollision und Koaleszenz (Zusammen¬ 
stößen und dabei Zusammenwachsen) von Was¬ 
sertröpfchenkommt es zu Niederschlagsbildung 
ohne die Eisphase. Dieser Prozess wurde von 
Langmuir (1948) zuerst quantitativ behandelt. 
Man nennt ihn deswegen auch Langmuir-Pro- 
zess. Er führt - da er die Eisteilchen nicht benö¬ 
tigt - zu „warmem Regen“, 
b Sind in einer unterkühlten Mischwolke Eisteil¬ 
chen und Tröpfchen gleichzeitig vorhanden, 
dann diffundiert Wasserdampf von den flüssi¬ 
gen Teilchen zu den festen, weil der Sättigungs¬ 
dampfdruck über Wasser größer ist als über Eis. 
Dieser Vorgang wird nach seinen Entdeckern 
Bergeron-Findeisen-Prozess genannt (Bergeron 
1935; Findeisen 1938). 

Beide Prozesse spielen in der Natur eine bedeu¬ 
tende Rolle, der „warme Regen“ vor allem in den 
Tropen. 


C Der Unterschied zwischen vertikalem und 
horizontalem Niederschlag 

Der von einer horizontal ausgerichteten Auffang¬ 
fläche (wie bei den meisten Regenmessern) erfass¬ 
te Niederschlag ist aus vertikaler Richtung dorthin 
gelangt und wird als vertikaler Niederschlag be¬ 
zeichnet. Wenn man bei schräg fallendem Nieder¬ 
schlag den Niederschlagsfluss in eine Vertikal- und 
eine Horizontal-Komponente aufteilt, dann erfasst 
die horizontale Auffangfläche nur die Vertikal-Kom¬ 
ponente. Zur Gesamtheit des Niederschlags gehört 
aber auch der Niederschlag, der sich an vertikalen 
Flächen absetzt, so z. B. an Hauswänden, Bäumen 
und Waldrändern. Man spricht dabei von horizon¬ 
talem Niederschlag. Dieser kann erhebliche Wasser¬ 
mengen liefern. Es werden hier vor allem kleine 
Tröpfchen, also Nebel- und Wolkenteilchen, ausge¬ 
filtert, die mit dem Wind auf die vertikal stehenden 
Hindernisse treffen. Die Effizienz ist besonders 
groß, wenn die Strömungshindernisse eher durch¬ 
strömt (wie etwa ein Waldrand) als umströmt (wie 
etwa eine solide Mauer) werden. Die Nebelwälder 
(auch in Trockengebieten, gerade dort wären sie 
ohne den Nebelniederschlag gar nicht existenzfä¬ 
hig) mit ihrem Epiphyten-Reichtum sind ein be¬ 
sonders eindrucksvolles Beispiel für die Bedeutung 
des horizontalen Niederschlags. Man spricht hier 
von Nebeltraufe. Zwei weitere Erscheinungsformen 
des horizontalen Niederschlags sind der Rauhfrost 
und das Rauheis. Alle drei Begriffe werden in Ab- 
schn. 15.3.2B noch näher erklärt. 

D Die verschiedenen Formen der Eisteilchen 

Diese sind in der Wolken- und Niederschlags-Phy¬ 
sik von großem Interesse. Hier sei aber nur auf die 
entsprechende Literatur verwiesen. 

£ Die Messung des Niederschlags 

Die Messung des vertikalen Niederschlags erfolgt 
mit Auffanggefäßen mit einer kreisrunden, horizon¬ 
tal ausgerichteten Auffangfläche. Letztere ist bei 
offiziellen Messungen in Deutschland 200 cm^ groß 
und befindet sich in 1 m Höhe über dem Erdbo¬ 
den. Durch einen Trichter fließt dann das aufgefan¬ 
gene Wasser in eine Sammelkanne, die mindestens 
einmal täglich in ein Messglas entleert wird. Die da- 
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bei festgestellte Niederschlagsmenge wird in l m”^ 
angegeben oder mit 1 f = (100 mm)^ als Nieder¬ 
schlagshöhe in mm. Dabei entspricht 1 1 m“^ einer 
Niederschlagshöhe von 1 mm. 

Unter den Trichter lassen sich auch Registrier¬ 
einrichtungen (z. B. Schwimmer mit Syphon, Wippe, 
Wäge-Vorrichtung oder Tropfenzähler) installieren. 

Die Niederschlagsmessung ist generell nicht 
genauer als 10 % des an dem Ort, wo das Gerät steht, 
wirklich gefallenen Niederschlags. Letzterer unter¬ 
scheidet sich aber meist auch noch deutlich von 
dem Niederschlag in einem größeren Gebiet (z. B. 
10 X 10 km^) in demselben Zeitintervall, denn der 
Niederschlag ist räumlich extrem variabel. Messfeh¬ 
ler entstehen selbst bei frei und nach den allgemei¬ 
nen Richtlinien „richtig“ aufgestellten Geräten vor 
allem durch Um- und Überströmen (Windeinfluss) 
des Regenmessers, Benetzungs- und Verdunstungs¬ 
verluste. 

f Die unterschiedlichen synoptischen Ursachen 
der Niederschlagsbildung 

Von der Synoptischen Meteorologie (= Wetter¬ 
analyse und Wettervorhersage) wird erst in Teil V 
die Rede sein. Innerhalb des Wettergeschehens be¬ 
obachten wir Niederschlag an Fronten (das sind 
Gebiete mit großen horizontalen Gradienten der 
Lufttemperatur und auch meist der Feuchte), in 
Konvergenzgebieten (wo Luft von verschiedenen 
Seiten zusammenfließt und zum Aufsteigen ge¬ 
zwungen wird),bei Konvektion (Vertikalbewegung, 
z. B. in Schauerwolken) infolge von statischer In¬ 
stabilität und bei durch Orographie erzwungenem 
Aufsteigen der Luft. 

G Die besondere Rolle von Starkregen 

Uns interessieren beim Niederschlag nicht nur ak¬ 
tuelle oder mittlere Tages-, Monats- oder Jahres¬ 
summen, sondern für eine Reihe von Anwendun¬ 
gen auch die Intensität des Niederschlags, d. i. die 
Niederschlagsmenge pro Zeiteinheit. Diese Größe 
ist eng mit den zerstörerischen Wirkungen des Nie¬ 
derschlags verbunden (z. B. Abspülung von Erd¬ 
reich, Erosion, Hangrutsche). In diesem Zusam¬ 
menhang ist der Höchstwert des Niederschlags, der 
erwartet werden kann, abgekürzt PMP = Probable 
Maximum Precipitation genannt, wichtig. Dieser ist 


von der Dauer des Niederschlags bzw. der Zeit, über 
die die Niederschlagssumme bestimmt wird, von 
der Gebietsgröße, die betrachtet wird, und von der 
Lage des Gebietes auf der Erde abhängig. Man de¬ 
finiert also PMP als die theoretisch größte Nieder¬ 
schlagshöhe, die in einem bestimmten Einzugsge¬ 
biet, in einem bestimmten Zeitintervall und zu ei¬ 
ner bestimmten Jahreszeit Vorkommen kann. Die 
größten auf der Erde in bestimmten Zeitintervallen 
jemals gemessenen Niederschlagssummen, das 
sind die PMP-Werte für die Erde unabhängig von 
der Jahreszeit, sind in Bild 15.5 dargestellt. 

Einige der in Bild 15.5 verwendeten Rekord- 
Niederschlagssummen seien zusammen mit dem 
Zeitintervall At,in denen sie gefallen sind, und dem 
Ort, wo sie beobachtet wurden, angegeben: 

At = 1 min: 31 mm in Unionville, Md 
At = 8 min: 126 mm in Füssen (Bayern) 

At = 20 min: 206 mm in Gurtea-de-Arges 
(Rumänien) 

At = 24 h: 1870 mm in Gilaos auf der Insel Re¬ 
union im Indischen Ozean. 

Die Rekorde für At> 15 d werden nach dersel¬ 
ben Quelle (Wiesner 1970) alle von dem im Nord¬ 
osten Indiens im Bundesstaat Assam an der Süd¬ 
seite der Khasi-Hills (diese sind den Himalaya-Ber- 
gen im Süden vorgelagert) gelegenen Ort Gherra- 
punji gehalten, so für 

At=15d: 4,8 m=4 800 mm (Juni/Juli 1931) 

At=31d: 9,3 m (Juli 1861) 

At =2 Monate: 12,8 m (Juni und Juli 1861) 

At =6 Monate: 22,5 m (April bis September 1861) 
At = 1 a: 26,5 m (August 1860 bis Juli 1861) 

Die großen Niederschläge fallen dort natürlich 
in der Monsunzeit. Die langjährige mittlere Jahres¬ 
summe des Niederschlags für Gherrapunji liegt bei 
Ilm und dürfte von der mittleren Jahressumme 
des Niederschlags auf dem Mt. Waialeale auf der 
Insel Kauai (Hawai) mit über 12 m übertroffen 
werden. Einen ähnlich hohen mittleren Jahres¬ 
niederschlag gibt es auch in Debundscha in Kame¬ 
run mit über 10 m. 

Eindrucksvoll ist, wie gut diese Rekordnieder¬ 
schläge in Abhängigkeit von dem Zeitintervall, in 
dem sie gesammelt wurden, in einer doppelt-loga- 
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Bild 15.5. 

Die größten auf der Erde in 
bestimmten Zeitintervallen 
(Abszisse) gemessenen 
Niederschlagssummen in 
einer doppelt-logarithmi- 
schen Darstellung. Die di¬ 
cke Ausgleichsgerade ent¬ 
spricht der Potenz-Funkti¬ 
on { 7 } = 46,1-{x}“’'‘’“. 

Diese läßt sich auch als 
Gleichung einer Geraden 
in einem doppelt-loga- 
rithmischen Papier 
schreiben, also als 
ln {j} = 0,4926-ln {x}-1-3,83. 
In beiden Gleichungen ist 
{y} = Niederschlagssumme 
in mm und {x} = Zeitin¬ 
tervall in min. Daten von 
Wiesner (1970) 



rithmischen Darstellung auf einer Geraden liegen 
(s. Bild 15.5). 

Wie das Beispiel von Füssen zeigt, gibt es auch 
in Deutschland verheerende Starkregen. Die Nie¬ 
derschläge können Rekorde von mehr als 200 mm 
in 1 Stunde, über 300 mm an einem Tag und bis 
über 3 500 mm in einem Jahr erreichen. So fielen 
z. B. 313 mm in den 24 h vom 12.8.2002, 7.00 Uhr 
bis zum 13.8.2002, 7.00 Uhr in Zinnwald im Erz¬ 
gebirge und 3 500 mm im Jahr 1944 (Januar bis De¬ 
zember) an dem in den Berchtesgadener Alpen in 
1 692 m Höhe gelegenen Purtschellerhaus. 


15.3.2 Hydrometeore 

Niederschlag fällt z. B. als Regen, Schnee, Graupel, 
Hagel..., ja in sehr vielen verschienen Formen. Der 
aufmerksame Beobachter sollte diese unterschei¬ 
den können, zumal eine spezielle Form sehr viel 
über den Bildungsprozess der gerade fallenden Nie¬ 
derschlagsteilchen und über die Vorgänge in der 
dazugehörigen Wolke aussagt. Die verschiedenen 
Niederschlagsformen werden in der internationa¬ 
len Klassifikation als Hydrometeore bezeichnet, 
wobei allerdings die Hydrometeore neben den Nie¬ 
derschlagsformen auch noch die Wolken, die Nebel¬ 
erscheinungen, die Formen des horizontalen Nie¬ 


derschlags, die Ablagerungen, die von der Oberflä¬ 
che aufgewirbeiten festen Niederschläge und die 
verschiedenen Formen von Glätte an der Oberflä¬ 
che beinhalten. Das Wort „Meteor“ gibt es in viel¬ 
fältiger Bedeutung. Das griechische xb paxecopov 
heißt die Höhen, die überirdischen Dinge, Him¬ 
mels- und Lufterscheinungen, das in der Luft Be¬ 
findliche. So kann man ganz allgemein „Meteor“ 
als irgendein Ding in der Luft ansehen. Meteore im 
Sinne des Internationalen Wolkenatlas, also so wie 
wir das Wort in diesem Abschnitt verwenden wol¬ 
len, sind in der Atmosphäre oder auf der Erdober¬ 
fläche beobachtete Phänomene von Suspension, 
Niederschlag und Ablagerung flüssiger oder fester 
Teilchen (Flüssigwasser,Eis und andere, z. B. Staub) 
und optische und elektrische Erscheinungen. Es 
gibt so 4 Arten der Meteore: Hydro-, Litho-, Pho¬ 
to- und Elektro-Meteore. Hier werden nur die Hy¬ 
drometeore erläutert. Die Lithometeore umfassen 
die Erscheinungen von Dunst, Rauch, Staub und 
Sand in der Atmosphäre. Die Photometeore sind 
die optischen Erscheinungen wie Halos, Glorien 
und Regenbogen (s. Abschn. 9.5). Unter den Elek- 
tro-Meteoren verstehen wir die Erscheinungen 
Blitz, Donner, St. Elmsfeuer und Polarlicht. 

Eine Untergruppe der Hydrometeore sind die 
oben bereits beschriebenen Wolken. Die nun fol- 
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gende Kurzbeschreibung der übrigen Hydrometeo- 
re enthält auch die englischen Bezeichnungen. Wei¬ 
tere Erläuterungen kann der Leser im Internationa¬ 
len Wolkenatlas finden. 

A Niederschlagsformen (N = Niederschlag) 

m Regen, rain: N von Wassertropfen (Durchmes¬ 
ser d > 0.5 mm) oder von kleineren, spärlich fal¬ 
lenden Tropfen; größter Tropfendurchmesser 
« 5 mm; man beobachtet sehr unterschiedliche 
Tropfengrößen bei unterschiedlichen Wetter¬ 
ereignissen, z. B. große Tropfen in Schauern, 
kleine (wegen teilweiser Verdunstung) Tropfen 
am Rande von Niederschlagsgebieten. 

■ Unterkühlter Regen, freezing rain-. Regen mit 
einer Temperatur der Tropfen unter 0 °C. Bei der 
Berührung mit dem Erdboden oder mit Gegen¬ 
ständen an der Erdoberfläche oder mit Luftfahr¬ 
zeugen gefrieren die Tropfen (siehe auch Glatt¬ 
eis), wobei natürlich die Temperatur der jewei¬ 
ligen Oberfläche noch eine Rolle spielt. 

■ Nieseln, Sprühregen, drizzle: sehr gleichmäßi¬ 
ger und dichter N von nur sehr kleinen Tropfen 
{d < 0,5 mm); fällt aus St- oder Sc-Wolken oder 
Nebel; kann zu beträchtlichen N-Mengen (bis 
zu 1 mm h‘^) führen; die Tröpfchen scheinen 
fast in der Luft zu schweben und machen daher 
auch schwache Luftbewegungen sichtbar. 

■ Unterkühlter Sprühregen,/reezz>ig^ drizzle: ana¬ 
log zum unterkühlten Regen. 

■ Schnee, snow: N von Eiskristallen, die meist ver¬ 
zweigt sind (Sterne); bei Temperaturen größer 
als -5 °G sind die Kristalle meist zu Schneeflo¬ 
cken verkettet. 

■ Eiskörner, ice pellets: N von durchsichtigen bis 
durchscheinenden Körnchen aus Eis; sie sind 
rund oder unregelmäßig geformt, selten ko¬ 
nisch, mit einem Durchmesser < 5 mm; sie sind 
hart und springen auf, wenn sie auf eine harte 
Unterlage fallen; sie entstehen, wenn Regentrop¬ 
fen durch eine Bodenkaltluftschicht (r< 0 °G) 
fallen und dabei gefrieren. 

■ Eisnadeln, diamond dust, ice prisms: N kleiner 
unverzweigter Eiskristalle in Form von Plätt¬ 
chen oder Stäbchen, oft so klein, dass sie in der 
Luft zu schweben scheinen; sie können aus ei¬ 
ner Wolke oder vom wolkenlosen Himmel fal¬ 
len; sie werden besonders sichtbar, wenn sie im 


Sonnenschein glitzern (Diamantstaub, diamond 
dust); sie kommen meist bei großer Kälte vor 
(v. a. in Polargebieten); in ihnen entstehen Halo¬ 
erscheinungen. 

■ Hagel, hail: N von Eiskugeln oder -stücken mit 
einem Durchmesser von 5 mm bis über 15 cm; 
sie sind entweder ganz durchsichtig oder ganz 
undurchsichtig oder sie bestehen abwechselnd 
aus klaren und undurchsichtigen Schichten; sie 
fallen im Allgemeinen bei schweren Gewittern; 
sie entstehen durch Zusammenfrieren von Nie¬ 
derschlagströpfchen und Eisteilchen. 

■ Reifgraupel, snow pellets: N von weißen, un¬ 
durchsichtigen, leicht zusammendrückbaren, 
meist runden schneeähnlichen Körnchen mit 
einem Durchmesser von 2 bis 5 mm; sie fallen 
meist in Schauern bei Temperaturen um 0 °G; 
sie sind verwandt mit dem Griesel (s. u.); mit 
Reif (s. u.) haben sie nichts zu tun.„Vergraupein“ 
heißt: Zusammenbacken von kleinen Eiskristal¬ 
len und winzigen Wassertröpfchen (Wolken¬ 
tröpfchen, die so klein sind, dass sie kaum fal¬ 
len). 

■ Frostgraupel, small hail: N von halb durchsich¬ 
tigen, meist runden Körnchen aus Eis, die ei¬ 
nen Durchmesser von mehr als 5 mm erreichen 
können; sie bestehen meistens aus einem Kern 
von Reifgraupeln mit einer ganz dünnen Eis¬ 
schicht darüber, weshalb sie glasiert aussehen; 
sie sind nicht leicht zusammendrückbar (Pan¬ 
zer) und gehen nicht entzwei, wenn sie auf eine 
harte Unterlage fallen. Der Eismantel entsteht 
durch Zusammentreffen mit Niederschlags¬ 
tröpfchen (dies sind Tröpfchen, die groß genug 
sind zu fallen, viel größer als Wolkentröpfchen); 
wir haben hier den Übergang zum Hagel. 

■ Schneegriesel, snow grains: N von sehr kleinen 
(d < 1 mm) weißen und undurchsichtigen Körn¬ 
chen aus Eis; sie sind meist flach oder länglich; 
es sind kleine Reifgraupeln, die wie das Nieseln 
aus niedrigem St, Sc oder Nebel fallen. 

B Nebelerscheinungen und horizontaler 
Niederschlag 

m Nebel,/og: Eine Suspension sehr kleiner Wasser¬ 
tröpfchen in der Luft; durch sie wird die horizon¬ 
tale Sichtweite an der Erdoberfläche auf Werte 
unter 1 km herabgesetzt. 
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■ Eisnebel, ice fog: Eine Suspension von vielen 
kleinen Eisteilchen in der Luft; durch sie wird 
die horizontale Sichtweite an der Erdoberfläche 
auf unter 1 km herabgesetzt. 

■ Feuchter Dunst, misU Eine Suspension von mi¬ 
kroskopisch kleinen Wassertröpfchen oder von 
feuchten hygroskopischen Teilchen in der Luft; 
durch sie wird die horizontale Sichtweite an der 
Erdoberfläche herabgesetzt,bleibt aber > 1 km. 

■ Nebeltraufe, fog drip: Ausfällen von Nebel¬ 
tröpfchen an Hindernissen, V. a. an Bäumen und 
Waldrändern. 

■ Rauhfrost, hard rime\ Undurchsichtige Eis¬ 
massen von oft blättriger Struktur, die durch An¬ 
wehen und sofortiges Gefrieren von Nebeltröpf¬ 
chen an Hindernissen entstehen; häufig bilden 
sich lange Eisfahnen (länger als 1 m) in Wind¬ 
richtung; dies ist ein Vergraupelungsprozess wie 
bei den Reifgraupeln. Diese Erscheinung ist 
nicht verwandt mit dem Rauhreif (s. u.). 

■ Rauheis, clear ice: Teilweise halbdurchsichtige 
Eismassen, die wie der Rauhfrost entstehen; im 
Unterschied zu diesem bildet sich aber kompak¬ 
tes Eis, weil größere Tröpfchen angeweht wer¬ 
den; diese Erscheinung ist verwandt mit der Bil¬ 
dung von Frostgraupeln und Hagel. 

Rauhfrost und Rauheis fasst man zusammen un¬ 
ter dem Begriff „Nebel-Frostablagerungen“. Nebel¬ 
traufe, Rauhfrost und Rauheis sind die drei Formen 
des Oberbegriffs „horizontaler Niederschlag“ oder 
„Nebelniederschlag“. 

C Ablagerungen 

Ablagerungen (engl, deposit) sind Kondensations¬ 
oder Sublimationserscheinungen direkt an einer 
Oberfläche. Im Folgenden: A = Ablagerung. 

■ Tau, dew: A in flüssiger Form; der dazu notwen¬ 
dige Fluss latenter Wärme wird in der Energie¬ 
bilanz der Oberfläche im Wesentlichen durch 
eine negative Strahlungsbilanz kompensiert. 

■ Gefrorener Tau, white dew: die Tautropfen sind 
nach der Kondensation (in flüssiger Form) ge¬ 
froren. 

■ Reif, hoar-frost: A in kristalliner Form aus den 
gleichen Ursachen wie beim Tau bei einer Ober¬ 
flächentemperatur < 0 °G. 


■ Tau-Beschlag, advection dew: A in flüssiger 
Form; der dazu notwendige Fluss latenter Wär¬ 
me wird im Wesentlichen durch einen positi¬ 
ven Bodenwärmefluss kompensiert. 

■ Frost (Reif)-Beschlag, advection hoarfrost: A in 
kristalliner Form aus den gleichen Ursachen wie 
beim Tau-Beschlag, bei einer Oberflächentem¬ 
peratur < 0 °G. 

■ Rauhreif, soft rime: A in kristalliner Form; der 
dazu notwendige Fluss latenter Wärme wird im 
Wesentlichen durch den entgegengesetzt flie¬ 
ßenden Fluss fühlbarer Wärme kompensiert; da 
letzteres nur bei Temperaturen unter 0 °G mög¬ 
lich ist, gibt es keine analoge A in flüssiger Form. 
Rauhreif tritt v. a. an Ecken und Spitzen auf, weil 
hier die Wärmeübergangszahl viel größer ist als 
an ebenen Flächen. Die genaue Erklärung, wie 
Rauhreif entsteht, wurde bereits in Abschn. 8.4.1 
gegeben. 

D Von der Oberfläche aufgewirbelte 
feste Niederschläge 

m Schneefegen, drifting snow: Schnee, der durch 
den Wind emporgewirbelt wird; die Sichtweite 
ist in Augenhöhe (1,8 m) nicht wesentlich her¬ 
abgesetzt. 

■ Schneetreiben, blowingsnow: Schnee, der durch 
den Wind bis in größere Höhen emporgewirbelt 
wird, so dass die Sichtweite in Augenhöhe sehr 
gering ist. 

E Formen von Glätte 

(v.a. wichtig als Straßenglätte) 

m Glatteis, glaze: Glatteis entsteht dadurch, dass 
Wassertropfen, die als Niederschlag aus der At¬ 
mosphäre herausfallen, beim Auftreffen auf den 
Boden sofort gefrieren. Haben die Tropfen eine 
Temperatur über 0 °G, so muss die Temperatur 
der Bodenoberfläche unter 0 °G liegen. Sind die 
Tropfen unterkühlt, so kann das Glatteis auch 
dann entstehen, wenn die Bodenoberflächen¬ 
temperatur ursprünglich über 0 °G liegt. Glatt¬ 
eis ist deshalb so gefährlich, weil sich auf der 
Fahrbahn ein gleichmäßiger, ununterbrochener 
glatter Eisüberzug bildet. Glatteis setzt stets Nie¬ 
derschlag in Form von Regen, Nieseln oder näs¬ 
sendem Nebel voraus. Einen ähnlichen Eisüber- 
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zug, der etwa durch gefrorenen Tau entstanden 
ist, bezeichnet man nicht als Glatteis, sondern 
als Eisglätte (s. u.)- 

■ Eisglätte: Sie entsteht dadurch, dass Wasser, das 
irgendwie auf den Boden gelangt ist, dort nicht 
sofort, sondern erst später gefriert. Es kann sich 
dabei z. B. um Regenwasserpfützen, verschütte¬ 
tes Wasser, Tropfwasser von Dächern oder Dach¬ 
rinnen, auf der Fahrbahn stehendes oder von der 
Seite zufließendes Schmelzwasser, anderes von 
der Seite kommendes Wasser (z. B. Überflutung 


durch ein Gewässer) oder um Tau handeln. Eis¬ 
glätte kann genauso gefährlich wie Glatteis sein. 
Häufig aber ist der Eisüberzug nicht so gleich¬ 
mäßig, oft auch ist er unterbrochen. 

■ Schneeglätte: Schneeglätte entsteht dadurch, 
dass Schnee festgefahren oder festgetreten wird. 

■ Reifglätte: Reifglätte entsteht durch Sublimati¬ 
on von Wasserdampf unmittelbar an der Ober¬ 
fläche, wenn diese kälter als 0 °G ist. An der 
Oberfläche beobachtet man dann Reif, Reifbe¬ 
schlag oder Rauhreif. 



Teil IV 

Dynamik der Atmosphäre 


Es gibt kein Wetter ohne Wind. Wer einen Föhn¬ 
sturm erlebt, wird die Rolle des Windes nicht leug¬ 
nen. Aber auch in einer wolkenlosen und „wind¬ 
schwachen“ kalten Nacht mit viel Tau auf den Wie¬ 
sen spielt die Luftbewegung eine entscheidende Rol¬ 
le als turbulenter Vertikalwind, der z. B. den Trans¬ 
port des Wasserdampfes zum Boden mitbestimmt. 

Dem Wind mit seiner Unstetigkeit und Kraft, der 
einmal zart weht, dann aber wieder unheimlich 
kraftvoll daherstürmt und sich immer als ein höchst 
unstetiger Geselle erweist, wohnt etwas Geheimnis¬ 
volles und oft Furchterregendes inne. Das galt ins¬ 
besondere in naturwissenschaftlich noch nicht auf¬ 
geklärten Zeiten: als Analogie zum Wind erschien 
der Geist in dem Sinne, wie das griechische Wort 
nveupa (pneuma) beide beschreibt oder wie es bei 
Johannes (3,8) heißt: „Der Wind weht, wo er will; 
du hörst sein Brausen, weißt aber nicht, woher er 
kommt und wohin er fährt. Ebenso verhält es sich 
mit jedem, der aus dem Geiste geboren ist“. Damit 
drückt Jesus die große Freiheit der aus dem Geiste 
Wiedergeborenen aus. Die Verbindung zwischen Geist 
und Wind wird auch in der Apostelgeschichte (2,2) 
im Bericht über die Ankunft des „Heiligen Geistes“ 
hergestellt: „Plötzlich erhob sich vom Himmel her 
ein Brausen, wie wenn ein Sturmwind daherfahre, 
und erfüllte das ganze Haus, in dem sie versammelt 
waren“. Auch diese Analogie zu etwas so Zentralem 
wie dem Geist unterstreicht die bedeutende Rolle, 
die dem Wind immer zugemessen wurde. 

Wir wollen die Bedeutung des Windes hier ohne 
Bezug auf eine uns übergeordnete Welt anschauen. 
Vieles von dem Rätselhaften liegt in dem vier-di¬ 
mensionalen Gharakter der Größe Windgeschwin¬ 


digkeit. Die Unstetigkeit entspricht dem Phänomen 
der Turbulenz, die Kraft des Windes kommt aus 
dem Winddruck auf eine Fläche A (das ist pA \v\^), 
die Transportfähigkeit beschreiben wir über die 
Flussdichte pvx einer spezifischen Eigenschaft j, 
wobei man unterscheidet zwischen dem skaligen 
Transport pvXi dem Transport mit dem mittleren 
Wind p V ;t'und dem turbulenten Transport p v'x!■ 
Von besonderer Bedeutung erscheint im Haushalt 
von X die Divergenz dieser Flussdichten oder auch 
einfach die Größe -v ■ Vj, die man auch Advektion 
von j nennt. Dies alles wurde in Kap. 6 ausführlich 
erklärt. So können wir nun darangehen, 

a unser Wissen über die Eigenschaften des Win¬ 
des über das in Kap. 6 Erläuterte hinaus zu ver¬ 
tiefen und 

b die Frage zu beantworten, was denn den Wind 
erzeugt, was seine Unstetigkeit veranlaßt (das 
heißt: wie entsteht Turbulenz?) und warum er 
sich oft zu solch kraftvollen und energiereichen 
Stürmen entwickelt. 

Wir nennen diesen Teil Dynamik der Atmosphä¬ 
re. Er enthält Grundlagen des Teilgebietes Hydrody¬ 
namik (oder Fluid Dynamics mit dem Fluid Luft bzw. 
Atmosphäre) der theoretischen Physik. Wir schließen 
ims hier einer vielfach benutzten Definition an: 

■ Dynamische Meteorologie (im weiteren Sinne) 
:= Lehre (Studium) der Natur und der Ursachen 
der Bewegung in der Atmosphäre. Diese Defi¬ 
nition enthält zwei Teile, die in der Physik häu¬ 
fig unterschieden werden: 
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■ Kinematik: Lehre von der Natur der Bewegung. 
In der Meteorologie bedeutet dies: Studium der 
atmosphärischen Zirkulation im allgemeinsten 
Sinne, so des Feldes der Windgeschwindigkeit, sei¬ 
ner zeitlichen und räumlichen Änderungen, von 
Traj ektor ien und Stromlinien, ohne ab er dab ei auf 
die Ursachen und Wechselwirkungen (mit an¬ 
deren Größen oder zwischen den verschiedenen 
Skalen, in denen der Wind auftritt) einzugehen. 

■ Dynamik (im engeren Sinne): Lehre von den Ur¬ 
sachen der Bewegung, den Kräften. Die Dyna¬ 
mik behandelt so die Abhängigkeit der Bewe¬ 
gung von diesen Kräften; sie betrachtet auch die 
dabei auftretenden Wechselwirkungen mit an¬ 
deren physikalischen Größen und Prozessen, 
zwischen den verschiedenen Bewegungsformen 
{scales ofatmospheric motion, s. Kap. 2) und mit 
der Erdoberfläche. 

Die atmosphärischen Winde und Strömungs¬ 
felder überraschen uns mit einer Fülle von oft son¬ 
derbar anmutenden, d. h. von uns bei anfänglicher 
Beschäftigung mit der Dynamik nicht erwarteten, 
Eigenschaften. So ist die Grundvorstellung, dass 
durch Luftbewegungen generell Druckunterschie¬ 
de ausgeglichen werden und so die Luft in Rich¬ 
tung des negativen Druckgradienten (der positive 
Gradient einer Größe zeigt ja zu den höheren Wer¬ 
ten dieser Größe) fließen sollte, für den größten Teil 
der Atmosphäre nicht erfüllt. Vielmehr finden wir 
in ihr eine eher isobarenparallele Strömung. Da¬ 
mit können sich Druckunterschiede nicht so schnell 
ausgleichen. Dies liegt daran, dass es sich bei der 
Erdatmosphäre um ein rotierendes System handelt, 
wodurch nicht nur diese isobarenparallele Strö¬ 
mung, sondern auch eine Reihe von anderen Phä¬ 


nomenen entsteht. Auch Reibungskräfte kommen 
mit ins Spiel. Recht einfach kann man sich Reibung 
der bewegten Atmosphäre an der Erdoberfläche vor¬ 
stellen. Aber genauer betrachtet beschreibt Reibung 
eine Wechselwirkung zwischen verschieden schnell 
strömenden Schichten oder Luftteilen. Man kann 
sich ausmalen, wie kompliziert so etwas in einer 
turbulenten Atmosphäre ist. Die Schwerkraft spielt 
z. B. eine Rolle zusammen mit der statischen Insta¬ 
bilität und einem dtv/dt, wie wir es in Abschn. 12.1 
abgeleitet haben, im Prinzip immer dann, wenn es 
Dichteunterschiede in der Horizontalen und da¬ 
durch Auftriebs- und Abtriebskräfte gibt. Das ist 
nicht nur bei Berg- und Talwinden, Land- und See¬ 
winden, Fronten und den Temperaturunterschie¬ 
den zwischen Luft der Subtropen und der Mittel¬ 
breiten, sondern überall im komplexen Tempe¬ 
raturfeld der Atmosphäre von Bedeutung. 

Die vorstehenden Überlegungen zeigen, wie 
unterschiedliche, in der Strömung wirkende Kräfte 
eine Fülle von unterschiedlichen Erscheinungen be¬ 
wirken, die dann im Auftreten einer Vielfalt von at¬ 
mosphärischen Strömungsformen, z. B. Wellen, 
Wirbeln, Konvektionszellen, Formen in Verbindung 
mit orographischen Hindernissen (im Luv anders 
als im Lee), zu Tage treten. Hinzu kommt, dass es die¬ 
se Formen auch in sehr unterschiedlichen Skalen 
gibt. Das verwirrendste Problem in der Dynamik der 
Atmosphäre ist aber, dass diese Skalen (z. B. be¬ 
schrieben als Wellenlängen) alle miteinander wech¬ 
selwirken, was es z. B. zwischen den Wellenlängen 
der elektromagnetischen Strahlung nicht gibt. 

Bei diesen Überlegungen ahnen wir, in welch 
komplexes Wissensgebäude wir mit der Dynamik 
eintreten. Teil IV hat nun zum Ziel, die Grundla¬ 
gen dazu bereitzustellen. 



Kapitel 16 

Kinematik 


16.1 Die Divergenz der 

Windgeschwindigkeit 

Über den vier-dimensionalen raum- und zeitabhän¬ 
gigen Windgeschwindigkeits-Vektor v hinaus wen¬ 
den wir uns nun den Ableitungen von v zu. Die Ab¬ 
leitung nach der Zeit mit den unterschiedlichen Be- 
deutimgen von dv/dt und dv/dt wurde in Abschn. 6.3 
ausführlich behandelt. Bei den Ableitungen nach den 
räumlichen Koordinaten unterscheiden wir die Di¬ 
vergenz von V (div v) und die Rotation von v (rot v). 
Diese räumlichen Ableitungen können mit Hilfe des 
aus Abschn. 6.3 schon bekannten Nabla-Operators 
V = {didx, didy, d/dz), der Vektor-Eigenschaften 
besitzt, ausgedrückt werden: Das skalare Produkt 
aus V und v ist V • v = div v, das vektorielle Pro¬ 
dukt aus V und v schreiben wir als V x v = rot v. 

Anschaulich bedeutet zum Beispiel die Diver¬ 
genz des horizontalen Windvektors in einem 
Windfeld, dass die Luft auseinanderströmt. Tritt 
dies in Bodennähe auf, so muss - falls Dichte und 
Druck nicht abnehmen sollen - die divergierende 
Luft durch von oben absinkende Luft (negativer 
Vertikalwind w) ersetzt werden. Konvergenz (als 
negative Divergenz) bedeutet, dass die Luft in die¬ 
sem Leid (oder einem Teil davon) zusammen¬ 
strömt, was in Bodennähe zu aufsteigender Luft 
führt. Rotation von v^ in einem Windfeld bedeutet 
anschaulich „Verwirbelung“. Wir tragen hier nun 
bausteinartig zusammen, was man über div v wis¬ 
sen sollte: 


■ Mit der Definition des Nabla-Operators und des 
skalaren Produktes von Vektoren gilt allgemein 


du dv dw 


dw 


div V - V -v - -1-1-= V • Vjj H- 

dx dy dz dz 


letzteres, wenn man die Divergenz des horizon¬ 
talen Windvektors Vjj= (u, v) benutzt 


div Vh = V • Vjj 


du dv 

- 1 - 

dx dy 


Die Anschauung wird mit diesen Gleichungen nun 
leichter: eine Divergenz des Horizontalwindes liegt 
z. B. vor, wenn u mit x und v mit j zunimmt oder 
wenn u mit x zunimmt, v mit j abnimmt, aber der 
Netto-Effekt aus duldx -i- dvidy positiv bleibt. Wir 
können uns auch vorstellen, dass mit der Diver¬ 
genz von V auch eine Massenänderung verbun¬ 
den sein könnte, in unserem Beispiel ein Massen¬ 
verlust. Damit kommen wir zum Massenerhal- 
tuu^ssatz für ein betrachtetes Volumen (s. Bild 16.1). 
Dieser verlangt, dass (mit p= Dichte, [p] = kg m'^, 
pv = Massenflussdichte, [pv] = kg m“^s“*, Mas¬ 
senfluss = Massenflussdichte • Pläche) 


Nettomassenfluß durch die Wände dp 
Volumen dt 

d s 'st 

^ Volumen • Zeit J 

Pür das Volumen des Bildes 16.1 läßt sich die 
linke Seite wie folgt ermitteln, wobei wir dies 
ausführlich nur für die durch dy und dz aufge¬ 
spannten x-Plächen tun: 

- der durch die negative x-Pläche eintretende 
Massenfluss ist 


(pu)dydz , 

- der durch die positive x-Pläche austretende 
Massenfluss 


^pu + ^^dx Id^dz 


V 


dx 
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pu + ^dx 
dx 


Bild 16.1. Zur Ableitung der Kontinuitätsgleichung 

- Als Nettomassenfluss durch die x-Flächen 
= der daraus resultierende Gewinn des Volu¬ 
mens V ergibt sich 

dx 

Mit derselben Prozedur für diejy- und z-Flä- 
chen ergibt sich 


auch in der Form 


— = -ödivv 
dt 


schreiben. 

Die Inkompressibilitätsbedingung p= const ist 
identisch mit der Aussage div v = 0. 

Aus der Inkompressibilitätsbedingung ergibt 
sich eine wichtige Beziehung für den Vertikal¬ 
wind. Aus 

du 9v dw 
— + — + — = 0 
dx dy dz 


folgt, wenn man dies von der Erdoberfläche 
(z = 0) bis zur Höhe z integriert, 


J dz J 


du ^ dv 
j[dx dy^ 


de = -Jdivv.d2 


w(z) - w(0) = — divvjj dz ■ z 

z J 


w(z) =-divvjj -z 


Nettomassenfluß durch alle Seiten 
Volumen 

^ ' d(pu) ^ d{pv) ^ djpw) ' 

^ dx dy dz ^ 


und so als Kontinuitätsgleichung 


dt 


'^ djpu) ^ djpv) ^ djpw) ' 
^ dx dy dz ^ 


-div(/ 2 v) 


Beachte: Die Gültigkeit dieses Gesetzes ist 
wegen der infinitesimalen Betrachtung natür¬ 
lich unabhängig von der Form des oben bild¬ 
lich benutzten Volumens. 

Diese Kontinuitätsgleichung läßt sich mit 


df 


dp dp dp dp 
— + u — + V — + w — 
dt dx dy dz 


d_p 

dt 


+ V ■ grad p 


und mit 


div(/7v) = pdWv + V ■ Vp 


wobei der Balken über der Divergenz des Ho¬ 
rizontalwindes eine Mittelung über die Höhe z 
bedeutet. Gilt die Inkompressibilitätsbedin¬ 
gung, dann sagt die Kontinuitätsgleichung also 
aus, dass bei Konvergenz des Horizontalwin¬ 
des der Vertikalwind w mit der Höhe zunimmt. 
Die Integration von der Erdoberfläche, wo 
iv(0) = 0 ist, bis zu einer Höhe z ergibt dann 
den Vertikalwind in dieser Höhe als negativen 
Wert des Mittelwertes der Horizontalwind- 
Divergenz über die Höhe z multipliziert mit 
der Höhe z. Der Vertikalwind w{z) ist also po¬ 
sitiv (Aufsteigen) bei negativer mittlerer Di¬ 
vergenz des Horizontalwindes zwischen den 
Höhen 0 und z. Diese Gleichung ist von sehr 
großer Bedeutung, zum Beispiel auch deshalb, 
weil w wegen seiner Kleinheit meist nicht di¬ 
rekt gemessen werden kann. Der Vertikal¬ 
wind w spielt eine große Rolle bei allen Wetter¬ 
vorgängen und muss für viele Zwecke irgend¬ 
wie ermittelt werden. Die Kontinuitätsglei¬ 
chung erweist sich hier als ein extrem wichti¬ 
ges Hilfsmittel. 





























16.1 • Die Divergenz der Windgeschwindigkeit 


211 


■ Als weitere Größe, der wir mit kinematischen 
Überlegungen näher treten können und bei der 
die Divergenz von v eine Rolle spielt, soll noch 
die Drucktendenz öp/öt betrachtet werden. Wir 
interessieren uns hier für die Druckänderung 
in einer beliebigen Höhe z und nutzen im Fol¬ 
genden, dass der Druck in unendlich großer 
Höhe verschwindet. Wir integrieren die statische 
Grundgleichung von z bis oo 



Z Z 



mitp„=Ogilt 


P(z) = g j/7dz 

Z 


Differentiation nach t und Einsetzen der Kon¬ 
tinuitätsgleichung liefert die gesuchte Druck¬ 
tendenz-Gleichung 



= -g 


^{p div Vh + % ' p)äz- pw 




Die in der letzten Zeile innerhalb der Klammer 
auftretenden drei Terme bestimmen gemein¬ 
sam die Drucktendenz im Niveau z. Positive 
Beiträge ergeben sich durch: 

- Konvergenz von Vjj oberhalb von z 

- Advektion dichterer (kälterer) Luft oberhalb 
von z 

- Aufwärtsbewegung in z. 

■ Das Flächenmittel von div Vjj ergibt sich als 


- —p 

D div Vjj 


1 

F 


div Vt 


F 


dF 


1 

F 





wobei beim Übergang vom Flächenintegral zum 
Ringintegral der Gaußsche Integralsatz verwen¬ 
det wurde. Die benutzte Geometrie ist in Bild 16.2 
skizziert. Zu der gegebenen skalaren Fläche F 
gehören die Streckenelemente ds der Umran- 
dimg, auf denen der Normalenvektor h senkrecht 


Bild 16.2. Zur Beschreibung des Mittelwertes der Diver¬ 
genz des Horizontalwindvektors auf der Fläche F mit ds 
= Streckenelement auf der Umrandung von F. Der Wind¬ 
vektor Vjj und seine Normalkomponente zur Umran¬ 
dung v„ können an jedem Punkt der Umrandung andere 
Werte annehmen. Für einen Punkt sind sie gezeichnet 

Steht; ist die Horizontalwindkomponente in 
Richtung h, also senkrecht zum Rand von F. Die 
obige Gleichung lehrt, dass D berechnet werden 
kann, indem man dieses v„ über den ganzen 
geschlossenen Rand integriert. Es ist leicht ver¬ 
ständlich, dass dieses Integral über die Aus- 
strömkomponente des Windes aus der Fläche 
ein Maß für das Flächenmittel der Divergenz des 
Horizontalwindes darstellt. 

Flächenmittel von div und so auch des 
Vertikalwindes sind von besonderem Interesse 
in Gebieten von großer Wetteraktivität. Wenn 
man z. B. wissen möchte, wie groß diese Diver¬ 
genz auf der Fläche ist, wo man ein Gewitter 
beobachtet, dann könnte man mit einem Flug¬ 
zeug den Rand dieser Fläche abfliegen (eventu¬ 
ell in verschiedenen Höhen), messen und die 
gesuchte Größe D (u. U. als Funktion der Höhe) 
über die Bildung des Integrals ermitteln. 

Liegen Messungen nur für wenige Punkte 
auf diesem Rand vor (z. B. von Radiosonden- 
Aufstiegen), so läßt sich das Ringintegral über 
v„ nur mit Hilfe von zusätzlichen Annahmen 
auswerten. Als Beispiel ist in Bild 16.3 ein Recht¬ 
eck als Fläche F= Ax- Ay ausgewiesen. Messun¬ 
gen von Vjj gebe es nur jeweils in der Mitte der 
vier das Rechteck begrenzenden Seiten a, b, c 
und d. Das gesamte Ringintegral setzt sich aus 
den vier Integralen über diese vier Seiten zusam¬ 
men; es ist unabhängig von der Integrations- 
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Bild 16.3. Zur Ableitung des Mittelwertes von div auf der 
durch Ax und Ay bestimmten Rechteckfläche F = Ax- Ay, 
wenn Messungen von Vj^ nur an den Punkten a, b, c und d 
der gleichnamigen Seiten vorliegen 


richtung; sei die u-Komponente von an 
den verschiedenen Punkten der Seite n; u^, Vj,, 
und sind analog definiert. Damit ergibt sich 



r 


V 


ju^djy- jvfcdx+ ju,d>/+ Jv^dx 

a b c d J 


Mit 


u 


a 



usw. gilt 


D - - {-u^ Ay - V(, Ax + Ay + Ax) 

Ax ■ Ay 


D = + -V;,) 

Ax Ay 


Sehen wir nun die Messwerte an den Mess¬ 
punkten als repräsentativ für die Mittelwerte u^, 
Uc, Vf,, über die mit dem Index bezeichneten 
Seiten an (das ist unsere Annahme), so ist un¬ 
ser Problem gelöst. 

Beispiel: Mit den vorgegebenen Winddaten 
des Bildes 16.4 betragen die Komponenten an 
den Messpunkten 


Wg = -8,0 m s“ 

Vjj = -4,0 • sin 30° m s“' = -2,0 m s”' 
= -10,0 ms”' 

= +4,0 • sin 30° m s“' = +2,0 m s”' 


Daraus und mit Ax = Ajy = 100 km ergibt sich 


Bild 16.4. Beispiel zur Berechnung des Flächenmittels von 
divvjj im Sinne der Erläuterungen zu Bild 16.3 


D = (100 km)”' (-10,0 + 8,0 + 2,0 + 2,0) m s”' 

= 2,0 • 10”® s”' 

als ein durchaus charakteristischer Wert für D. 
Man merke sich also diese typische Größenord¬ 
nung für die flächengemittelte Horizontal-Di- 
vergenz eines atmosphärischen Windfeldes. 

Wir können die oben abgeleitete Gleichung für 
D auch einfach schreiben als D = Au/Ax + AvIAy, 
womit sich D = (-2 + 4) ■ 10”® s”' ergibt. Man sieht 
daraus, dass die beiden verschiedenen Anteile 
(nämlich die Änderung der x-Komponente des 
Windes mit x und die der y-Komponente mit y) 
verschiedene Vorzeichen besitzen. Dies ist in der 
Atmosphäre sehr häufig der Fall. So erscheint D 
als kleine Differenz zweier deutlich größerer Ter¬ 
me. Daraus resultiert die Forderung, dass man die 
Windgeschwindigkeiten sehr genau messen muss, 
wenn man D ohne allzu große Fehler erhalten will. 
Die Messungen mit Sonden imd über Radar oder 
moderne Navigationssysteme sind in der Regel 
nicht genauer als 1 m s”', so dass im obigen Fall 
noch innerhalb der Messgenauigkeit auch gel¬ 
ten könnte D= (-11,0 + 7,0+ 1,5+ 1,5) • 10”® s”' 
= -1,0 • 10”® s”'. Beachte, dass auch in diesem Fall 
die Pfeile immer noch eine Richtungsdivergenz 
zeigen, die somit über die wirklich vorhandene 
Konvergenz hinwegtäuscht. 

■ Am Ende von Abschn. 16.2 werden wir einige 
Beispiele zu in der Atmosphäre auftretenden 
Profilen von div Vf^, dem damit verbundenen 
Vertikalwind und der nun zu behandelnden 
Vorticity besprechen. 
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16.2 Rotation und Zirkulation 


Wir haben eine Vorstellung von der Divergenz des 
Windfeldes, die sich mathematisch als das skalare 
Produkt V • V darstellt, gewonnen und sie quanti¬ 
tativ beschrieben. Dasselbe soll nun auch für das 
Vektorprodukt V x v = rot v geschehen. Diese Grö¬ 
ße nennen wir Rotation der Windgeschwindigkeit v 
oder auch vorticity (engl, vortex bedeutet Wirbel). 


■ Ein Bild dieser Größe können wir in jedem Wirbel 
sehen, gleich ob es sich um ein Tiefdruckgebiet 
(das wir auf der Wetterkarte finden oder dessen 
interne Drehbewegung auf einem Satelliten-Film 
erkennbar ist), einen tropischen Wirbelsturm, eine 
Hangwind-Zirkulation oder einen herbstlichen 
Laubwirbel an der Straßenecke handelt. 

■ Wir können uns auch überlegen, dass es nicht 
nur Wirbel gibt, die man vom Standpunkt des 
erdfesten Beobachters aus, d. h. in einem erdge¬ 
bundenen Koordinatensystem, erkennt. Viel¬ 
mehr vollführt jeder Punkt auf der Erde, die ja 
mit der Periode von 1 Tag rotiert, für einen au¬ 
ßerirdischen Beobachter, d. h. in bezug auf ein 
im Weltraum verankertes Koordinatensystem, 
eine Drehbewegung. Dabei besitzen verschiede¬ 
ne Punkte verschiedene Rotationsgeschwindig¬ 
keiten abhängig von ihrem Abstand von der 
Drehachse der Erde. Dies spielt beim Begriff der 
Vorticity in der Meteorologie eine große Rolle. 

■ Mit der Definition des Nabla-Operators und des 
vektoriellen Produktes gilt allgemein 


rotv = V XV = ^ i + 7] i + fk = 


dx dy dz 


w 


Die Entwicklung der Determinante führt zu den 
Komponenten dieses Rotationsvektors 


dw 3v 
dy dz 


Die so beschriebene Vorticity ist ein diffe¬ 
rentielles Maß für die Rotationsbewegungen in 
der Atmosphäre. 

In dem als Beispiel in Bild 16.5 oben skizzierten 
Windfeld nimmt v mit x zu und u mit y ab. Die 
daraus resultierende Wirbelbewegung ist durch 
den dünnen Rotationspfeil angedeutet. Dieser 
Wirbel steht senkrecht auf der x-y-Ebene, es 
handelt sich also um einen vertikal stehenden 
Wirbel, der allein durch die Komponente ^be¬ 
schrieben wird, wenn mit w = 0, duldz = 0 und 
dvldz= 0 sowohl rj als auch «^gleich 0 sind. Es 
gilt also rot v = ßk mit positivem ^und zyklona- 
lem (d. h. im Sinne der Erddrehung, s. u.) Dreh¬ 
sinn. Das untere Teilbildes stellt dasselbe Wind¬ 
feld etwas anders gezeichnet dar: von den Pfei¬ 
len in X- bzw.y-Richtung wurde der Mittelwert 
[u{yß -t- u{yy)]/2 bzw. [v(xf + v(xß]l2 abgezo- 



X 


>* 


du dw 
dz dx 


dv du 
dx dy 


Bild 16.5. Zur VerdeuÜichung der vertikalen Komponente der 
Vorticity dv/dx - duidy. An den Punkten a und c sind die 
y-Komponenten, an den Punkten b und d die x-Komponen- 
ten des horizontalen Windes gezeichnet, im oberen Bild die 
wahren Werte, im unteren die Werte, die nach Abzug des Mit¬ 
telwertes des Windvektors im dargestellten Gebiet verbleiben 
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gen; damit erhält man einen symmetrischen Wir¬ 
bel mit der gleichen Vorticity i^wie im oberen Bild. 
Man kann also die Vorticity in den Windpfeilen 
eines Feldes viel leichter sehen, wenn man die 
mittlere Windgeschwindigkeit des Feldes von den 
örtlich verschiedenen Werten abzieht. 

■ Die Rotation ist wie die Winkelgeschwindigkeit ein 
axialer Vektor, der senkrecht auf der Ebene der 
Rotation steht. Während ein polarer Vektor (z. B. 
die Geschwindigkeit) durch eine mit einer Rich¬ 
tungsanzeige versehenen Strecke versinnbildlicht 
wird, zeichnet man einen axialen Vektor durch eine 
mit Drehsinn imd Drehgröße versehene Achse. 

■ Wir unterscheiden eine absolute Geschwindig¬ 

keit (= Geschwindigkeit im absoluten Koor¬ 
dinatensystem = Inertialsystem; in guter Nähe¬ 
rung verwirklicht durch mit dem Fixsternhim¬ 
mel fest verbundene Koordinaten) und eine re¬ 
lative Geschwindigkeit v (= Geschwindigkeit im 
relativen, mit der Erde verbundenen Koordina¬ 
tensystem). Bezeichnen wir mit i? die Winkel¬ 
geschwindigkeit der Erde und mit r den Orts¬ 
vektor vom Erdmittelpunkt zu dem betrachteten 
Punkt (s. Bild 16.6), so bewegt sich ein relativ zur 
Erde ruhender Punkt mit der Erdgeschwindigkeit 
Vg = X f und ein sich mit v relativ zur Erde be¬ 

wegender Punkt mit der absoluten Geschwindig¬ 
keit v^ = V -V n xr = relative Geschwindigkeit 
+ Erdgeschwindigkeit. Als Vorticity der Erdge¬ 
schwindigkeit ergibt sich entsprechend der nach¬ 
folgenden Ableitung rot V£= rot (i? x r) = 2/2. 

Aus der Vektoranalysis ergibt sich als vektoriel¬ 
les Produkt zwischen den drei Vektoren a, b und c 

c x{dxb) - {c ■ b)d — (c • d)b 

Nun ersetzt man c durch den Nabla-Operator, der 
im Folgenden wie ein Vektor behandelt wird; da 
dieser V-Vektor gleichzeitig aber die Differentia¬ 
tion von allem verlangt, was hinter ihm steht, wen¬ 
det man die Kettenregel an und erhält 

Vx{dxb)= [(V • h)a - (V • fl)h]a=const 
+ [(V-h)d-(V-d)t],.„„3, 

oder 

V X (fl X b) = fl(V ■b)-{ä- V)b + (b ■ V)fl - b{y ■ a) 



Bild 16.6. Zur Erdgeschwindigkeit Vg= /3x r. Dies ist das 
Vektorprodukt aus dem axialen Vektor /3 (der senkrecht 
auf der Ebene der Rotation, das heißt in Richtung der Erd¬ 
achse, verläuft) und dem Ortsvektor r (der vom Erdmit¬ 
telpunkt zum Punkt P, dessen Geschwindigkeit betrachtet 
wird, weist). Da entsprechend diesem Vektorprodukt Vg so¬ 
wohl senkrecht auf i? als auch senkrecht auf r steht, ver¬ 
läuft Vg in P in die Zeichenebene hinein. Der Punkt P be¬ 
wegt sich also mit Vg genau nach Osten 

Letzteres läßt sich auch in den Formeltabellen 
der Vektoranalysis nachlesen. In unserem Fall 
ist dies 

V X (/2 X f) = .ß(V • r) - (/2 • V)f 

-f (7 ■ V)/2 - f(V ■ n) 

Mit konstanter Winkelgeschwindigkeit der Erde 
folgt daraus 

V X (/2 X f) = /2(V ■r)-{£2- V)f 

Die Divergenz des dreidimensionalen Ortsvek¬ 
tors r = xi +yj -vzk ist (V• r) = dxidx + dyldy 
+ dz!dz = 3 , ferner gilt (/2 • V)f = Q und damit 

rot(.ß X f) = 2.ß q.e.d. 

■ Die Vorticity der relativen Geschwindigkeit nen¬ 
nen wir relative Vorticity = V x v, die Vorticity 
der absoluten Geschwindigkeit nennen wir ab¬ 
solute Vorticity 

Vxv^ =y XV + y x{d2xr) = 'V XV -\- 2 i 2 

= relative Vorticity -l- Erdvorticity 
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■ Das skalare Produkt der letzten Gleichung mit 
dem vertikalen Einheitsvektor k liefert uns die 
in der Meteorologie vielfach interessierenden 
Vertikalkomponenten von absoluter, relativer 
und durch die Erddrehung verursachter Vorticity. 
Mit 0= Betrag von D und (p= geographische 
Breite (s. auch Bild 16.7) ergibt sich 

4;= C+ 2/3sin^= C+f 

mit/= 2E2sm(p= Vertikalkomponente der Erd- 
vorticity. Diese ist auf der Nordhalbkugel posi- 
tiv(^> 0),auf der Südhalbkugel negativ (^ < 0). 
Die Größe/werden wir in Abschn. 17.2G als 
Coriolisparameter kennenlernen. Die relative 
Vorticity / ist z. B. wichtig bei der Betrachtung von 
in der x-y-Ebene drehenden Tiefs = Zyklonen, 
wobei /sich als positiv erweist. 

■ Wir sollten an dieser Stelle die Begriffe zyklo- 
nal und antizyklonal,mit denen man den Dreh¬ 
sinn einer Rotationsbewegung beschreibt, ein¬ 
führen. Sie orientieren sich an der Erddrehung. 
Zyklonal nennen wir eine Drehbewegung, wenn 
sie in demselben Drehsinn erfolgt wie die Erd¬ 
rotation. Dem Drehsinn der Erdrotation ent¬ 
spricht ein positives/auf der Nordhalbkugel 
und ein negatives auf der Südhalbkugel. Somit 
bedeutet zyklonal: 

- auf der Nordhalbkugel eine positive relative 
Vorticity / und eine Bewegung im Gegen¬ 
uhrzeigersinn und 

- auf der Südhalbkugel eine negative relative 
Vorticity / und eine Bewegung im Uhrzei¬ 
gersinn. 

Der entgegengesetzte Drehsinn heißt antizyklo- 
nal mit negativem / auf der Nord- und positi¬ 
vem auf der Süd-Halbkugel. 


Pol ß 



Bild 16.7. Die vertikale Komponente der Erdvorticity ist 
2i? • k = 2^2smg?=f 


Auf beiden Halbkugeln bewegt sich die Luft 
um ein Zentrum tiefen Luftdruckes zyklonal. 
Ein solches Tiefdruckgebiet wird deshalb auch 
Zyklone genannt. Den entgegengesetzten anti- 
zyklonalen Drehsinn finden wir auf beiden 
Halbkugeln in den Hochdruckgebieten, die des¬ 
halb auch Antizyklonen heißen. 

■ Neben dem differentiellen Maß der Rotations¬ 
bewegung, der Vorticity, definieren wir nun 
noch ein integrales Maß, die Zirkulation C. Dies 
ist das Integral von v über die geschlossene 
Kurve f entsprechend 

C ■ d£ = ^ Iv| cos ordf 

(s. auch Bild 16.8). Der axiale Flächenvektor ¥ 
ist positiv und zeigt nach oben aus der Zeichen¬ 
ebene heraus, wenn das vektorielle Strecken¬ 
element df in die Richtung des Gegenuhrzeiger¬ 
sinns weist. In diese Richtung wird auch inte¬ 
griert. Ist a < 90°, so bedeutet dies, dass v am 
Punkte P eine Komponente in die Richtung von 
dl besitzt; in diesem Falle liefert v am Punkte P 
einen positiven Beitrag zu C. Bei a > 90° ist der 
Beitrag zu C negativ. Die Zirkulation C wird 
natürlich besonders groß, wenn v überall mit l 
zusammenfällt. 

■ Der Zusammenhang zwischen Vorticity und 
Zirkulation läßt sich mit Hilfe des Integralsatzes 
von Stokes schreiben: 

C := ■ df = Jrotv ■ dF 

F 

de = rot V • dF 
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oder für eine Zirkulation in der Horizontalen 
Ch = ^v^-di= jCdF 

F 

dCjj = ^ dF 

^ Cu dCiT 

F^O p 

Man sieht deutlich, dass C eine integrale und ^ 
eine differentielle Größe ist. 

Wenden wir dies auf eine rein kreisförmige 
Bewegung in einer Ebene an (s. Bild 16.9), so gilt 
mit der Winkelgeschwindigkeit ö3 

-dm dm 

CO = k— = — 

dt dt 

df = d^x r 

df _ ^ 

V — — = COX r 
dt 

und mit der Fläche des Kreises F = nF 


C = j)v ■ df = ||v|df = 

271 

= jryrrd^ = 27t(»r^ = 2ryF 


Wegen dC = ^dF erweist sich das für die ganze 
Fläche konstante 2co als die Vorticity dieser 
Kreisbewegung, also 2co. Dasselbe Ergebnis 
haben wir oben bei der Erdvorticity bereits er¬ 
halten. 


Natürlich unterscheiden wir auch absolute und 
relative Zirkulation: 


Q = C, + |(i2xf)-df 


Die Berechnung des Flächenmittels von rotv 
erfolgt in den Übungen. 

Als nächstes soll ein Beispiel den Unterschied zwi¬ 
schen den Begriffen Scherungs- und Krümmungs- 
Vorticity erläutern. Mit dvidx - du/dy kann 
man sich vorstellen, dass in beide Anteile der 
rechten Seite eine Rolle spielen und so die Strom¬ 
linien (dieser Begriff wird in Abschn. 16.3 defi¬ 
niert) gekrümmt erscheinen, wie es z. B. Bild 16.10 
zeigt. Wir können uns daneben auch den Fall 
denken, dass überall in dem betrachteten Feld 
der Wind aus derselben Richtung kommt (z. B. 
aus Westen, also überall v = 0 ist), dennoch aber 
mit einer Windscherung du/dy und ohne eine 
Krümmung der Stromlinien eine von Null ver¬ 
schiedene Vorticity existiert. Eine Definition des 
Begriffes Windscherung sei hier nachgetragen: 
es ist die Änderung des Betrages der Windge¬ 
schwindigkeit senkrecht zur Windrichtung. 

Entsprechend der Skizze des Bildes 16.10 er¬ 
gibt sich als Zirkulation des schraffierten Gebie¬ 
tes, gekennzeichnet durch die Seitenlänge An zwi¬ 
schen den verschieden schnellen Strömungen V 
und [V-(- {dV/dn)An] und den parallel zur Strö¬ 
mung verlaufenden Seiten As und (As -t- As') 


C = V(As -I- As') - 


dV 

V-H —An \As 
V dn 


dn As 



Bild 16.9. Zur Kreisbewegung 


Bild 16.10. Zur Demonstration der Begriffe Scherungs¬ 
und Krümmungs-Vorticity 
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Bild 16.11 . Beispiele reiner Scherungs-Vorticity (a) und reiner Krümmungs-Vorticity (b). Die Pfeile kennzeichnen Strom¬ 
linien. In (a) symbolisiert eine größere Länge eines Pfeiles eine größere Windstärke I v|. In (b) sei auf beiden Strom¬ 
linien IVI gleich. Um die Vorticity anzuzeigen, sind Flügelräder in die Strömung eingebracht worden. Die Flügel besit¬ 
zen auf beiden Seiten die gleichen Widerstandsbeiwerte, anders als beim Schalenkreuzanemometer (s. Abschn. 6.2), so 
dass ihre Drehbewegung die Rotation im eingezeichneten Sinne (positiv = zyklonal, negativ = antizyklonal) anzeigt. 
Dabei ist auch bei (b) leicht einzusehen, dass das gesamte ausgeübte Drehmoment in positiver Richtung das in negati¬ 
ver überwiegt. Wäre in (b) die Geschwindigkeit auf der inneren Stromlinie größer als auf der äußeren, so ließe sich ein 
Zustand mit finden, in dem sich Scherungs- und Krümmungs-Vorticity die Waage halten 


lim 


C 


a«,A5^o AnAs 


dn Ro , 


mit dem Krümmungsradius 


&/3 


Die Vorticity der Skizze besteht also aus den 
beiden Anteilen Scherungsvorticity dVIdn und 
der mit dem Krümmungsradius der Stromlini¬ 
en gebildeten Krümmungsvorticity V/R^. Die 
Bilder 16.1 la undb zeigen Beispiele reiner Sche¬ 
rungs- und Krümmungsvorticity. 


An dieser Stelle sollen nun einige Beispiele von 
Vertikal-Profilen der in diesem Kinematik-Kapitel 
besprochenen Größen Divergenz des Horizontal¬ 
windes div Vjj, des daraus berechneten Vertikalwin¬ 
des w (bzw. 0 ) oder Näheres s. u.) und der Verti¬ 
kalkomponente der Vorticity erläutert werden. 

Bild 16.12 zeigt mittlere Profile von div Vpj und 
Vertikalwind co* für die Zeit vom 22. - 26. Juni 1969 
und ein Gebiet von etwa 500 x 500 km^ mit Zen¬ 
trum bei 15°N und 56°30'W östlich der zu den 
Kleinen Antillen gehörenden Insel Barbados. Die 
gezeigten Daten wurden aus Radiosonden-Messun- 
gen ausgewertet. Die Sondierungen erfolgten wäh¬ 


rend der genannten 5 Tage alle IVz Stunden von 
jedem der vier an den Ecken des Quadrates von 
500 X 500 km^ positionierten Schiffe. Das gesamte 
im Mai und Juni östlich von Barbados von US-Wis- 
senschaftlern durchgeführte Experiment mit dem 
Acronym BOMEX (Barbados Oceanographic and 
Meteorological Experiment) gilt als einer der Pro¬ 
beläufe zu dem großen internationalen GARP 
Atlantic Tropical Experiment (GATE; GARP steht 
für Global Atmospheric Research Programme), das 
von Juni bis September 1974 im gesamten tropi¬ 
schen Atlantik stattfand. 

Die Vertikalkoordinate in Bild 16.12 ist p*=po- 
also die Differenz zum Bodendruck pg. Als Vertikal¬ 
wind wird häufig nicht dz/dt = w, sondern co = dp/dt 
benutzt, hier ca* = dp*/dt= d{pg-p)/dt=-dp/dt. 
Man überlegt sich leicht, dass positives (negatives) ca* 
Aufsteigen (Absinken) der Luft bedeutet und dass die 
in Bild 16.12 verwendete Abszisseneinheit 10“^ hPa s”^ 
einem w von etwa 1 mm s“' entspricht. 

Zu der Zeit, für die div und ca* von Bild 16.12 
gelten, lag das BOMEX-Gebiet in einer ungestör¬ 
ten östlichen Passat-Strömung. Im Bild erkennt 
man die deutliche Divergenz des horizontalen Win¬ 
des bis zu einer „Höhe“ p* = 160 hPa mit einem 
Maximum von » 5 • 10“® s“^ inp"*^ = 90 hPa. Entspre¬ 
chend dieser positiven Divergenz von finden wir 
ein Absinken, das bis hinauf zu p* = 160 hPa auf 
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Bild 16.12. 

Räumlich (über 25 • lO'* km^) 
und zeitlich (über 5 Tage) 
gemittelte Vertikalprofile 
der Divergenz des Horizon¬ 
talwindes und der vertika¬ 
len Windkomponente im 
Passatgebiet östlich von 
Barbados. Daten aus dem 
BOMEX nach Hohand und 
Rasmusson (1973) 


500- 


400- 


300- 


200 - 


100 - 


-6 -4 -2 

CO* in 10 hPa s ' 


div Vh in 10 ’ 



einen Wert von über 5 mm s”^ zunimmt, dann aber 
entsprechend den abwechselnd negativen und posi¬ 
tiven Werten von div wieder ab- oder weiter zu¬ 
nimmt. In allen Höhen bis über p* = 500 hPa hinaus 
sinkt die Luft im Mittel über diese 5 Tage ab, was na¬ 
türlich nicht bedeutet, dass in kleineren Zeitskalen 
nicht doch Wolken aufgetreten sind. Wir können die¬ 
se Profile als typisch für die Passat-Region ansehen. 

In Bild 16.13 betrachten wir Profile, die wir als ty¬ 
pisch für das Gebiet der Innertropischen Konvergenz¬ 
zone (ITCZ) ansehen können. Es sind Mittelwerte für 
die Zeit vom 15.4. bis 22.7.1956, gewonnen in einem 
Experiment, in dem von 5 Stationen der Marshall- 
Inseln im tropischen Pazifik, angeordnet in einem 
62 • lO'^km^ großen Pentagon mit Zentrum bei 
165° O und 8° N, aerologische Sondierungen durch¬ 
geführt wurden. Die vertikale Koordinate ist hier p, 
sie reicht nach oben über 200 hPa hinaus. Man er¬ 
kennt, dass der Vertikalwind co= dp/dt im gesam¬ 
ten Höhenbereich Aufsteigen der Luft zeigt, was mit 
der Konvergenz des Horizontalwindes vom Boden 
bis über die Höhe der 400 hPa-Fläche hinaus ver¬ 
bunden ist. Die Vorticity ^ ist unten positiv (zyklo- 
nal), oberhalb von etwa 3 000 m (« 700 hPa) aber anti- 
zyklonal. Beachte die große Zeitskala (d. i. das Mit¬ 
telungs-Zeitintervall), für die diese Werte gelten. 


Als drittes Beispiel schauen wir uns in Bild 16.14 
Ergebnisse aus dem oben erwähnten GATE an. In ei¬ 
nem 38-10^ km^ großen Schiffsdreieckbei etwa 23° W 
imd 8°N wurde die Divergenz des Horizontalwindes 
in der Atmosphärischen Grenzschicht, getrennt nach 
imgestörten Zeiten und Phasen mit wachsenden, voll 
entwickelten und zerfallenden Störungen (Gloud 
Ginstern), ausgewertet. In der Zeit vom 1.-17. Sep¬ 
tember 1974 wurden so insgesamt 10 Störungen mit 
ihren entsprechenden Phasen erfasst. Man erkennt, 
dass im Bereich der ITGZ auch in der ungestörten 
Grenzschicht der Horizontalwind konvergiert, dass 
diese Konvergenz in den wachsenden Störungen sehr 
große Werte erreicht (bis 6 • 10“^ s~^), in den voll ent¬ 
wickelten Systemen auch noch groß ist und dass eine 
Divergenz des Horizontalwindes nur in den sich auf¬ 
lösenden Störungen zu finden ist. 

Mit diesen Beispielen haben wir eine Verbin¬ 
dung von der theoretischen Kinematik zur realen 
Atmosphäre hergestellt. 


16.3 Stromlinien und Trajektorien 

Es gibt eine Vielzahl von Möglichkeiten, Felder des 
Vektors Windgeschwindigkeit darzustellen. Zwei 
davon seien hier näher erläutert. 
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Bild 16.13. 

Räumlich (über 62 • lO'* km^) 
und zeitlich (über » 3 Mo¬ 
nate) gemittelte Vertikalpro¬ 
file der Divergenz des Hori¬ 
zontalwindes, der vertikalen 
Windkomponente und der 
vertikalen Komponente 
der Vorticity im tropischen 
Pazifik. Daten aus Yanai 
etal. (1973) 


Bild 16.14. 

Vertikalprofile der Diver¬ 
genz des Horizontalwindes 
in verschiedenen Phasen 
der Entwicklung von tropi¬ 
schen Cloud Clustern. Da¬ 
ten aus dem GATE nach 
Brümmer (1979) 



m in hPa h"' div und ^ in 10"® s“' 



div \?n in 10"® s"^ 


A Stromlinien 

Allgemeine Definition: Stromlinien repräsentieren die 
Momentaufnahme eines Geschwindigkeitsfeldes; sie 
geben die räumliche Verteilung der Windrichtung zu 
einem bestimmten Zeitpunkt tg wieder, so dass man 


sich die Strömung entlang dieser Stromlinien vor stel¬ 
len kann. Der Teilchentransport im Laufe der Zeit ver¬ 
läuft anders (siehe B: Trajektorien). Die Momentan¬ 
aufnahme des Geschwindigkeitsfeldes kann man auch 
durch die Kombination von Kurvenscharen gleicher 
Windrichtung (Isogonen) und Kurvenscharen glei- 
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eher Windstärke (Isotachen) darstellen, die jeweils na¬ 
türlich ganz anders aussehen als die Stromlinien. 

Geometrische Definition: Die Stromlinie ist eine 
Kurve (z. B. in einer Bodenwetterkarte oder in ei¬ 
nem x-z-Querschnitt durch ein Wettersystem), de¬ 
ren Tangente an jedem Punkt die Richtung des 
Geschwindigkeitsvektors angibt. 

Konstruktion: Wenn man ein recht dichtes Feld 
von aus Beobachtimgen gewonnenen Windrichtungs¬ 
pfeilen besitzt, so zeichnet man Kurven, für die diese 
Pfeile Tangenten sind (s. Bild 16.15). Das geht natür¬ 
lich umso leichter, je dichter die Beobachtungen vor¬ 
liegen. Das Zeichnen der Kurven von einem Pfeil zum 
nächsten kann bei spärlicher Beobachtungsdichte 
leicht zu erheblichen Verzerrimgen im Vergleich zu 
dem wirklichen Stromlinienfeld führen, weshalb man 
sich in dieser Situation besser vorher Isolinien glei¬ 
cher Windrichtung (Isogonen) zeichnet, auf die man 
sich in beliebiger Dichte Windpfeile markieren kann. 

Mathematische Definition: Die Tangente einer 
Stromlinie in einem x-y-Diagramm wird durch ihre 
Steigung beschrieben 


^ ^ v{x,y,tfi 
dx u{x,y,tg) 

Darin sind x imdy die Koordinaten der Stromli¬ 
nie und u{x,y, tfi imd v{x,y, tfi die x- undy-Kompo¬ 
nenten des Windvektors zu dem in der obigen allge¬ 
meinen Definition genannten festen Zeitpunkt f. Die 
Stromlinie y(x) selber gewinnt man durch Integrati¬ 
on aus öy/öxbzw.v(x,y, f)/u{x,y, to),wie die Beispiele 
in Abschnitt C deutlich machen. 

Bedeutung: Da man - wie wir später sehen werden 
- bei der Betrachtung von Isobarenkarten sich auch 
das momentane Windgeschwindigkeitsfeld vorstellen 
kann und man dabei nicht nur die Windrichtung am 
Verlauf der Isobaren (diese entsprechen im reibungs¬ 
freien Fall den Stromlinien), sondern auch die Wind¬ 
stärke an deren Drängung sieht, besitzen Stromlinien 
in der Synoptischen Meteorologie überall dort keine 
Bedeutung, wo man ein hinreichend konturenreiches 
Isobarenfeld besitzt. Das ist aber in den Tropen nicht 
mehr der Fall: die Druckgradienten werden bei glei¬ 
cher Windstärke mit abnehmender geographischer 



Bild 16.15. Stromlinien für eine Situation im GARP Atlantic Tropical Experiment (GATE), gezeichnet nach den einge¬ 
tragenen Beobachtungen 
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Breite deutlich schwächer. In diesen Gebieten zeich¬ 
net man deshalb an Stelle der Isobarenkarten Strom- 
hnienkarten. Bild 16.15 ist ein Beispiel. Stromhnien 
spielen außerdem bei meso- imd mikro-skaligen Ana¬ 
lysen eine Rolle. 

B Trajektorien 

Allgemeine Definition-. Eine Trajektorie repräsen¬ 
tiert den Weg As, den ein Luftteilchen in einem 
Zeitintervall At zurücklegt. 

Geometrische Definition-. Eine Trajektorie setzt 
sich aus vielen infinitesimalen Stücken des sich 
ständig mit der Zeit ändernden Windweges vdt am 
Ort des wandernden Teilchens zusammen. 

Konstruktion: durch sukzessive Addition der 
zeitlich aufeinanderfolgenden Windwege vdt, wie 
es z. B. in Bild 16.16 geschehen ist. Natürlich ge¬ 
schieht dies heute mit Hilfe von numerischen Mo¬ 
dellen mit hoher zeitlicher Auflösung. 

Mathematische Definition: Eine Trajektorie in 
einem x-y-Diagramm wird durch die auf das sich 
bewegende Teilchen bezogenen individuellen Än¬ 
derungen beschrieben. 


Das erste als Beispiel herangezogene Windfeld 
besitzt eine wellenförmige Strömung, die wir in fol¬ 
gender Form annehmen: 


u = U= const 


V — Acos 


27t 

T 


{x - ct) 


Man überlegt sich leicht, dass v bei fester Zeit 
t = 0 in Abhängigkeit von der Wellenlänge Z und 
der Amplitude A folgende Werte annimmt: 


V = A 

für 

{2nlÄ)x = 0,271,471... 


bzw. 

x = 0, Ä,2Ä... 

V = -A 

für 

(2nlÄ)x = 71, 371, 57:... 


bzw. 

x = ÄI2,3ÄI2, 5Ä/2... 

V = 0 

für 

{2nlÄ)x = nl2, 371/2, 571/2 


bzw. 

x = Z/4,3Z/4, 5Z/4... 


und dass sich die Welle mit der Zeit entsprechend 
ihrer Fortpflanzungsgeschwindigkeit c verschiebt. 
Die Stromlinien ergeben sich aus 

dy v(x,y,to) A [ln 
dx u(x,y,tg) U \_Ä 


(x-ctg) 


dx , . , dy , 

— = u{x, y, t) und = v{x, y, t) 
dt dt 

Darin sind x undy die Koordinaten der Trajek¬ 
torie. Die Trajektorie selber gewinnt man durch 
Integration über die Zeit unter Berücksichtigung 
der entsprechenden Anfangsbedingungen (s. die 
Beispiele in Abschnitt C). 

Bedeutung: Bild 16.16 zeigt, welche Wege die 
durch die Reaktorkatastrophe von Tschernobyl kon¬ 
taminierten Luftteilchen an den folgenden Tagen 
genommen haben. Durch dieses Beispiel wird die 
Bedeutung von Trajektorien-Berechnungen beson¬ 
ders deutlich. Solche Rechnungen besitzen im Ernst¬ 
fall vor allem als Prognosen einen großen Wert. 

Bei stationären Verhältnissen, also bei dvldt=0, 
sind die Stromhnien identisch mit den Trajektorien. 


was nach Integration bei festem tg zu 


A Ä . 

y = -sm 

U2n 


271 

T 


(X-Ctg) 


+ const 


führt, wobei nun x und y die Koordinaten der zu 
zeichnenden Stromhnien sind. Für jede Zeit tg gibt 
es eine Kurvenschar, deren Scharparameter die 
rechts stehende Konstante ist. 

Die Trajektorien ergeben sich zum einen aus 
dx = 1/dt, was integriert zu 


x-x^= U{t-tf) 


führt. Mit dem Index A werden hier und im Fol¬ 
genden die Anfangskoordinaten der Trajektorie x^, 
y^ und t^ gekennzeichnet. Zum anderen gilt 


C Beispiele für Stromlinien und Trajektorien 

Wir wollen nun in zwei einfachen Beispielen aus 
analytisch vorgegebenen Windfeldern v{x,y,t) die 
zugehörigen Stromhnien und Trajektorien ausrech¬ 
nen und zeichnen. 


dy = Acos 


271 

T 


(x - ct) 


dt 


Darin ist x als Koordinate der Trajektorie (mit 
dx = Udt) eine Funktion von t. Da wir als Trajek¬ 
torie den räumlichen funktionalen Zusammenhang 
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Bild 16.16. 

Trajektorienanalysen für 
die 850 hPa Druckfläche bei 
unterschiedlichen Start¬ 
zeiten zwischen dem 26.04. 
und dem 29.04.1986 (oben) 
und dem 30.04. und dem 
05.05.1986 (unten) vom 
Startpunkt Tschernobyl. 
Der Reaktorunfall ereig¬ 
nete sich in den frühen 
Morgenstunden (1.30 Uhr 
Ortszeit) des 26.4.1986. Die 
schattierten Flächen kenn¬ 
zeichnen die Verbreiterung 
der Abluftfahnen. Die Da¬ 
ten sind Ankunftszeiten 
am betreffenden Ort um 
0.00 Uhr MEZ des angege¬ 
benen Tages. Aus dem Be¬ 
richt der Strahlenschutz¬ 
kommission (1987) 



y(x) ausrechnen wollen, kann man hier gleich und mit 7 ^= 0, 0, 0 

t=(x- Xf)l (7-Fi^unddi = dx/ U einsetzen und erhält 


A 

2n 


C ^ 

l c ^ 

—cos 

— 

1 


X-I-—X. -cf. 

U 

Ä 



) U ^ 


dx 


Die Integration ergibt 
A Ä 


y-yx = 


U-c2n 


f. 

271 

ff 

; c^ 

c f 

sm 

— 


1— 

X-I- —X. -cf. 

l 

Ä 


Uy 

U ) 


A Ä . 

y = -sin 

U-c2n 


Ä 




u 


Bild 16.17 zeigt die so ausgerechneten Stromlini¬ 
en (für to= 0) und eine Trajektorie (fürjy^= 0,x^= 0, 
= 0). Dabei wird eine allgemein gültige Lösung be¬ 
nutzt, die man dadurch erhält, dass manjy und x mit 
Ä normiert und ebenso A und c mit U, so dass mit 





/ 

X = 


X 

Ä 


- sm 
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A 

U 



für die Stromlinien 


Die Stromlinien ergeben sich nun aus 

^ ^ ^ X - Xq - ct^ 

dx u{x,y,ta) 7 “Jo 


y' = —sin[27ix'l + const 
2n 


und für die Trajektorie 


y' -^sin [271(1 - c)x'\ 

2ji 1 - c 


gilt. 

Bild 16.17 ist gezeichnet mit A’ = 1, c' = 0,3 und 
const = 0 (für die Stromlinie Sl), const = +0,25 (für 
S2) und const = -0,25 (für S3). Man kann sich vor¬ 
stellen, wie die nach rechts mit c bzw. c' fortschrei¬ 
tende V- Welle dazu führt, dass sich die Teilchen ent¬ 
sprechend der gezeichneten Trajektorie bewegen. Man 
erkennt auch, dass bei stationären Verhältnissen mit 
c = 0 alle Stromlinien und Trajektorien, die durch den 
gleichen Ausgangspimkt laufen, zusammenfallen. 

Das zweite Beispiel nennen wir wandernde Zy¬ 
klone und geben ein Windgeschwindigkeitsfeld 
v= {u{t), v{t)) = ö) X r{t) mit konstanter Winkel¬ 
geschwindigkeit CO (Betrag co) vor, wobei der axia¬ 
le Vektor <5 vertikal nach oben zeigt. Damit gilt für 
die Komponenten des Windvektors u = -co{y -yj 
und v= CO{x- x^), wobei x^und die Koordinaten 
des Zentrums der offensichtlich kreisförmigen 
zyklonalen Bewegung darstellen. Wir lassen dieses 
Zentrum mit der Fortpflanzungsgeschwindigkeit c 
genau nach Osten wandern, wodurch 7 ^ = 70 kon¬ 
stant bleibt. Für x^ gilt x^=Xg + ct. 


woraus nach Trennung der Variablen imd Integration 

(X - Xq - Ctgf +{y-y^f ^ const 

folgt. Die Konstante repräsentiert das Quadrat der 
verschiedenen Radien der Kreiskurvenschar dieser 
Stromlinien. 

Zur B erechnung der Traj ektorien in Abhängigkeit 
von x^,y^ und bei Xq = 0 undjQ = 0 besitzen wir in 


dx 

dt 


-coy und 


df 


co{x - ct) 


ein gekoppeltes System von zwei linearen Differen¬ 
tialgleichungen, in dem die Koordinaten x und y 
der Trajektorie auch Funktionen der Zeit t sind. 
Differentiation der ersten Gleichung und Einset¬ 
zen der zweiten in das Ergebnis und dasselbe Vor¬ 
gehen bei der zweiten Gleichung führt zu 

d^x 2 2 2 

—- + CO X = CO ct und ^ + ^y y = -coc 

dr dr 


mit den allgemeinen Lösungen 

X = Asin(öJf + a) + ct 

und 

y = B sin(rwf + ß)- — 

CO 


Bild 16.17. 

Stromlinien (gestrichelt) 
und Trajektorie (dick aus¬ 
gezogen) für das im Text 
beschriebene Beispiel ei¬ 
ner wellenförmigen Strö¬ 
mung 
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Mit den Anfangsbedingungen t = 0, x = 

7=7a> (dx/dt)A= Wa= und (AylAt)f^= v^= mx^ 
für die Trajektorie lassen sich die vier Konstanten A, 
er, B und ß aus den vier Bestimmungsgleichungen 

Xa = Asina 


^ = ±iFa + 


Ja + 

V 


Sin 


cot ^ arctg 


7a +{cI(o)^ 


+ cf 



1 f r\ 

— = a>A cos a-i-c =-cov/, 

U^Ja 

J = ±jxi4jA^- 


Q 

7a = ßsin^-- 
co 



r7 a -H(c/fu)^^ 

cot -L arctg 


V 

1 ^A )) 


— = coB cos ß — cox^ 

vdfyA 

berechnen. Man erhält 


/ \ 

X 

a = arctg- - - 

I Ja+(c/®)J 

o , fJ a +(c/<yr 

ß = arctg — - 

l ^a J 

und als Koordinaten der Trajektorien 



f 

ir A + 

Ja +- 


l CO) 


/ A 

^A 

. Ja+(c/®), 
Va +{cI co) ' 

V ^A y 


Um diesen Fall zu zeichnen, werden diese Glei¬ 
chungen auch wieder normiert. Mit f' = ruf = der 
Winkel, der in der Zeit f durchlaufen wird (z. B. ent¬ 
spricht bei ru= 360° d“^ = 27T d“' ein f' = 45° einer 
Zeit t=t'lco= (45°/360°) • 24 h = 3 h) und c= nr^co, 
wobei n einen Bruchteil oder ein Vielfaches aus¬ 
drückt (im Beispiel ist mit Ca = (xa -h Ja)^^^ =100 km 
die Größe c=n- 100 • 27r km d”' = n • 628 kmd‘^), 
gilt c/ru= uCa und cf = nr/^t'. Mit x' = xlrj^,y' =ylrj^, 
xß = xßr^,yß = 7 A/rAbesitzen die Gleichungen für 
die Trajektorien die Form 



r 

( ’ S\ 

J^A+i/A+nf sin 

f'-l-arctg 

Xa 



l JA+«jj 


Bild 16.18. 

Stromlinie {gestrichelt) und 
Trajektorien {dünn ausgezo¬ 
gen) in einem kreissymme¬ 
trischen zyklonalen Wirbel, 
dessen Kern sich entspre¬ 
chend der dick ausgezoge¬ 
nen Linie in die positive x- 
Richtung bewegt. Die Sym¬ 
bole auf den verschiedenen 
Linien sind alle im gleichen 
Zeitabstand gezeichnet, so 
dass man deutlich erkennt, 
wie sich die ursprüngliche 
Lage der Teilchen zueinan¬ 
der mit der Zeit verändert 



-10 12 3 4 

x' 
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f 


Sin 


t +arctg 


Ja+« 


'•A 


-n 


Bild 16.18 zeigt nun eine Stromlinie (gestrichelt 
mit offenem Richtungspfeil, für tg=0 ,Xq= 0,}’g= 0 
und const = r^) und vier Trajektorien. Die normier¬ 
ten Koordinaten sind Vielfache von (z. B. steht 
x' = 1 für X = TfJ .Die Trajektorien (ausgezogen mit 
ausgefüllten Pfeilen an der Spitze) gelten für vier 
verschiedene Anfangskoordinaten näm¬ 

lich (0,1), (-1,0), (0,-1) und (1,0). Das Zentrum 
des Wirbels bewegt sich bei j = 0 mit der Geschwin¬ 


digkeit c = 0,5 • • ru in die positive x-Richtung, so 

dass cl(o= 0,5 • r^und ct= 0,5 • r^-1' ist. Die Bewe¬ 
gung des Zentrums ist durch die dicke ausgezoge¬ 
ne Gerade mit dem dicken offenen Richtungspfeil 
markiert. Die einzelnen auf den Trajektorien und 
der Positionslinie des Zentrums durch Symbole 
vermerkten Zeitpunkte beginnen mit t' = 0 und 
schreiten um jeweils At' = 30° fort. Insgesamt ist 
jede Trajektorie für einen ganzen Umlauf At' = 360° 
gezeichnet. Man erkennt an diesem Bild sehr deut¬ 
lich, wie kompliziert die einzelnen Teilchenbah¬ 
nen = Trajektorien selbst in diesem einfachen kreis¬ 
symmetrischen Fall verlaufen. 








Kapitel 17 

Die Bewegungsgleichung 


17.1 Die Newtonschen Axiome 

Nachdem wir in Kap. 16 mit rein kinematischen 
Betrachtungen eine ganze Reihe von Phänomenen 
und Gesetzen in der Atmosphäre studiert haben, 
sind wir nun an dem Punkt angekommen, wo ohne 
die Kenntnis der Ursachen der Bewegung keine 
großen Fortschritte im Verständnis der Bewegungs¬ 
vorgänge in der Atmosphäre in ihrem räumlichen 
und zeitlichen Verhalten mehr möglich sind. Un¬ 
ser Ziel in diesem Kapitel ist es, eine „Bewegungs¬ 
gleichung“ abzuleiten. Als Grundlage dazu benöti¬ 
gen wir die Newtonschen Axiome, die die Mecha¬ 
nik begründen. Sie stellen die Basis für das Ver¬ 
ständnis der abzuleitenden Bewegungsgleichung 
dar. Die folgenden Formulierungen der Axiome 
entsprechen denen von A. Sommerfeld in seinen 
„Vorlesungen über theoretische Physik, Band 1, 
Mechanik“. 

Lex prima: „Jeder Körper beharrt in seinem 
Zustand der Ruhe oder der gleichförmigen geradli¬ 
nigen Bewegung, wenn er nicht durch einwirkende 
Kräfte gezwungen wird, diesen Zustand zu ändern. “ 

Bemerkungen dazu: Das Beharrungsvermögen 
eines Körpers nennen wir auch Trägheit. So heißt 
dieses Gesetz auch Galileis Trägheitsgesetz; Galilei 
fand es früher als Newton. Um das Gesetz mathe¬ 
matisch formulieren zu können, muss man den 
Begriff Bewegung definieren: 

Bewegung = Bewegungsgröße = Impuls := mv 

mit m = Masse und v = Geschwindigkeitsvektor. 
Die Lex prima sagt nun: 

mv = const bei Abwesenheit von Kräften. 

Das ist der Satz von der Erhaltung des Impulses. 


Lex secunda: „Die Änderung der Bewegung ist 
der Einwirkung der bewegenden Kraft proportio¬ 
nal und geschieht in die Richtung in die jene Kraft 
wirkt. “ 

Bemerkungen dazu: Dies ist der Satz von der 
Änderung der Bewegung, er wird oft auch einfach 
Impulssatz genannt. Die Lex secunda sagt: 

— {mv) - K 
dt 

Die Änderung der Bewegungsgröße verläuft in 
Richtung der Kraft K. 

Lex tertia: „Die Wirkung ist stets der Gegenwir¬ 
kung gleich; oder: die Wirkungen zweier Körper 
aufeinander sind stets gleich und von entgegenge¬ 
setzter Richtung.“ 

Bemerkungen dazu: Dies heißt actio = reactio. 
Kräfte treten in der Natur nur paarweise auf. Zum 
Beispiel zieht der fallende Apfel die Erde genauso 
stark an wie die Erde den Apfel. 

Lexquartw. „Kräfte addieren sich wie Vektoren.“ 

Bemerkung dazu: Das ist die Regel vom Paral¬ 
lelogramm der Kräfte. 


17.2 Die wirksamen Kräfte 

Uns interessiert nun vor allem die Lex secunda. Sie 
liefert uns Informationen über die zeitliche Ände¬ 
rung der Bewegungsgröße mv oder bei konstanter 
Masse über die zeitliche Änderung der Windge¬ 
schwindigkeit V, wenn die auf ihrer rechten Seite 
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stehende Kraft K bzw. die Summe der wirksamen 
Kräfte bekannt sind. Wir besitzen so eine Differenti¬ 
al-Gleichung zur Beschreibung des Windgeschwin¬ 
digkeits-Feldes oder, kürzer ausgedrückt, eine Be- 
wegungsgleichung für das Fluid Atmosphäre. Um 
die rechte Seite des Impulssatzes zu gewinnen,brau¬ 
chen wir nur die Kräfte, die in der Atmosphäre wir¬ 
ken, aufzuzählen und zu summieren. Im Folgenden 
formulieren wir also alle auf ein individuelles Luft¬ 
teilchen in der Atmosphäre möglicherweise einwir¬ 
kenden Kräfte der Reihe nach, um daraus die ge¬ 
suchte Bewegungsgleichung der Form 


d ^ 1 


— V = — 

dt m 




zu bilden, in der rechts die Summe der Kräfte K, pro 
Masseneinheit = Summe der Beschleunigungen F- 
steht. 


A Die Druckgradient-Kraft 

Teilchen in einer Flüssigkeit oder einem Gas er¬ 
fahren eine Beschleunigung, die aus dem Druck¬ 
gefälle resultiert. In der Atmosphäre erwarten wir 
eine Beschleunigung von hohem zu tiefem Luft¬ 
druck. Die daraus folgende Bewegung strebt einen 
Druckausgleich an. Ob eine Bewegung in Richtung 
des Druckgefälles wirklich zustande kommt und 
ob ein Druckausgleich stattfindet, hängt noch von 
den weiteren zu addierenden Kräften ab. Wir wer¬ 
den später sehen, dass in dem rotierenden System 
der Erdatmosphäre die isobaren-parallele Strö¬ 
mung ohne Druckausgleich eine bevorzugte Rolle 
spielt. 

Zur Ableitung der Druckgradient-Kraft in der 
x-Richtung betrachten wir den Quader des Bil¬ 
des 17.1. 

Auf die negative x-Fläche wirkt die Kraft 
p-dy-dz , 

auf die positive x-Fläche 

- -H • dy ■ dz 

Die Summe aus beiden ergibt 



Bild 17.1. Zur Ableitung der Druckgradient-Kraft 



als gesamte an diesem Volumenelement in x-Rich- 
tung wirkende Kraft, wenn wir mit dV ein infinite¬ 
simales Volumen dV =dx-dy-dz bezeichnen. Da¬ 
mit erhalten wir als Kraft pro Masseneinheit 


- 

pdx 


Das ist die x-Komponente der Druckgradient-Be¬ 
schleunigung. Insgesamt ergibt sich 


Fp = — 


lfdpr dp-: dp 

— t -H —; -h—k 
dx dy dz 


— gradp = —Vp 
P P 


Beachte, dass der Gradient-Vektor stets in die Rich¬ 
tung der höheren Werte des Argumentes (hier also 
von p) zeigt. Damit ist Fp zum tieferen Druck hin 
gerichtet. 


B Die Schwerkraft 


Die Schwerebeschleunigung haben wir in Abschn. 5.2 
bereits eingeführt. Als Vektor mit seinen Komponen¬ 
ten schreiben wir hier 

4 = i = 0 ■ i + 0 • -b i-g) ■ k 

wobei die z-Komponente {-g) die entgegengesetz¬ 
te Richtung des nach oben zeigenden Einheitsvek¬ 
tors k besitzt. 
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Bild 17.2. 

Beispiele von Scherströ¬ 
mungen. a horizontaler 
Schnitt durch einen Jet¬ 
stream; b vertikaler Schnitt 
durch ein bodennahes 
Windfeld. Die Pfeile kenn¬ 
zeichnen Stromlinien, ihre 
Länge ist proportional der 
Windstärke 




C Die Reibungskraft 

Reibungskräfte treten in der Atmosphäre im Zu¬ 
sammenhang mit Windscherungen auf. Bild 17.2 
zeigt schematisch zwei Beispiele. Die Stabilität der 
betreffenden atmosphärischen Schichten (s. Kap. 12) 
wirkt stark modifizierend. 

Das Prinzip ist einfach: Die Seher-Strömung 
besitzt in unterschiedlichen Stromlinien unter¬ 
schiedliche Windgeschwindigkeiten. Durch mole¬ 
kulare oder turbulente Zusatzgeschwindigkeiten 
senkrecht zu den Stromlinien sind diese miteinan¬ 
der „verzahnt“. Dadurch werden schnellere Luftteil¬ 
chen durch langsamere gebremst, aber auch lang¬ 
samere durch schnellere beschleunigt. Da die Teil¬ 
chen ein breites Größenspektrum aufweisen, haben 
wir hier eine im Prinzip alle Skalen umfassende 
Wechselwirkung zwischen Luftpartikeln. Man er¬ 
kennt in dieser Vorstellung, dass es sich bei der 
Reibung um einen subskaligen Einfluss auf eine 
skalige Strömung handelt. Dabei stellen wir uns die 
oben erwähnten Stromlinien skalig, die Teilchen 
aber subskalig vor. Wir sehen aus diesem Bild auch, 
dass die Reibung etwas ist, was in der Atmosphäre 
stattfindet. Es ist pn'mär kein Prozess zwischen Luft 
und einer die Luft begrenzende Fläche, wie z. B. der 
Erdoberfläche. Eine solche Fläche spielt vielmehr 
ihre Rolle in der Reibung so, dass die Luft an der 
Oberfläche „haftet“ (man spricht von einer no-slip 
Bedingung) und dass dadurch eine Scherströmung 
entsteht, in der sich der oben beschriebene Prozess 
abspielt. Das skalige Stromlinienfeld bildet sich 
dann schließlich in der in Bild 17.2b skizzierten 
Form aus, in der die Reibung zwischen den Strom¬ 
linien nun leicht vorstellbar ist. 


Zum Verständnis können wir auch noch ein 
anderes Bild heranziehen, in dem wir nur skalig 
denken. Wir erinnern uns an das Prinzip der Schub¬ 
spannung und führen bzw. schieben (s. Bild 17.3) 
eine obere Platte über eine feststehende untere. 
Dabei müssen wir, abhängig davon, wie stark die 
beiden Platten miteinander gekoppelt sind (z. B. 
durch Unebenheiten der sich berührenden Flä¬ 
chen), Kraft aufwenden. Wir kennen bereits den 
Begriff „Kraft pro Flächeneinheit“. Wirkt die Kraft 
senkrecht auf eine Fläche, dann bezeichnen wir 
diese Kraft pro Flächeneinheit als Druck (s. Kap. 5). 
Hier wirkt aber die Kraft parallel zur Fläche. Die 
beim Schieben benutzte Kraft pro Flächeneinheit 
nennen wir Schubkraft oder Schubspannung. Die¬ 
se wirkt auf die Unterseite der oberen Platte und 
ebenso auf die Oberseite der unteren Platte. Beide 
Kräfte sind wegen der Lex tertia entgegengesetzt 
gleich. Die Pfeile in Bild 17.3 verdeutlichen ihre 
Richtungen. Der nach links weisende Pfeil, der die 
Schubkraft auf die untere Seite der oberen Platte 
versinnbildlicht, zeigt, dass die nach rechts beweg¬ 
te {gestrichelter Pfeil) obere Platte durch diese 
Schubkraft gebremst wird. 

Nun befinde sich Luft zwischen den beiden Plat¬ 
ten (Bild 17.4). Die Geschwindigkeit der oberen 


bewegte -obere Platte 

feststehende untere Platte 


Bild 1 7.3. Reibungskräfte an zwei aufeinander liegenden 
Platten, von denen die obere nach rechts bewegt wird, die 
untere aber feststeht. Die ausgezogenen Pfeile symbolisie¬ 
ren die Reibungskräfte an der Unterseite der oberen und 
an der Oberseite der unteren Platte 
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Bild 17.4. Lineares Windprofil {dick ausgezogen) zwischen 
einer oberen, mit der Geschwindigkeit bewegten und ei¬ 
ner unteren, feststehenden Platte. Die dünnen ausgezoge¬ 
nen Pfeile zeigen die Schubspannung an der oberen und 
unteren Begrenzung des Luftvolumens an, das zwischen 
den beiden Platten liegt 

Platte sei Wj, die der unteren Null. Die Oberkante 
des Luftvolumens haftet an der bewegten oberen 
Platte, die Unterkante an der ruhenden unteren. So 
stellt sich in erster Näherung in der Luft das ge¬ 
zeichnete lineare u-Profil ein. Die Pfeile zeigen nun 
die Schubspannung an der oberen und unteren 
Begrenzung des Luftvolumens an. Sie sind entge¬ 
gengesetzt gleich. Wir können jetzt das Luftvo¬ 
lumen in Gedanken unterteilen in verschiedene 
Schichten und in derselben Weise für jede Schicht 
die Schubspannung an ihrer Ober- und Unterseite 
darstellen. 

Für die Schubspannung an der Oberseite jeder 
nun infinitesimal gedachten Schicht benutzen wir 
den Ansatz 



der Impuls der oberen Platte fließt durch die Verzah¬ 
nung der Luftteilchen nach unten und „versickert“ 
schließlich in der feststehenden unteren Platte. Genau 
so ist es mit der Reibvmg der Luft in der Atmosphäri¬ 
schen Grenzschicht: Der Impuls der Strömung in hö¬ 
heren Luftschichten fließt nach unten, um in der Erde 
zu „versickern“. Wo er dann bleibt, werden wir im Teil 
Klimatologie (Abschn. 21.2.2 und Bild 21.7) sehen. In 
der Formulierung (r = yO vduldz) erkennen wir einen 
Gradient-Ansatz für die Impuls-Flussdichte und mit 
v= Diffusionskoeffizient für Impuls die Analogie zu 
den Gradientansätzen für die Flussdichten fühlbarer 
imd latenter Wärme, wie wir sie in Abschn. 7.6 und 
8.2 benutzt haben. 

Nun wollen wir noch die durch die Reibung auf 
ein Volumenelement ausgeübte Kraft ableiten. Wir 
tun dies für den einfachen Fall einer Strömung in 
X-Richtung, die in x- undjy-Richtimg homogen ist und 
nur eine Änderung in z-Richtung besitzt, also für 
V = {u, 0,0) mit duldx = 0, duldy = 0 und duldz ^ 0. 
Dieser Wind übt eine Schubspannung in x-Rich- 
tung aus, die an der positiven z-Fläche mit be¬ 
zeichnet wird (s. Bild 17.5). Die mit dieser Schub¬ 
spannung verbundene Kraft in x-Richtung auf die 
positive Z-Fläche ist dann 


T,,-dx-d7 , 


auf die negative z-Fläche 


3 t. 


dz 
3z 


■dx dz 


Die Summe aus beiden ergibt 


du 



dV 


in dem ju die dynamische Zähigkeit bedeutet. Ihre 
SI-Einheit ist kg m“^s”\ Die Größe iulp= v= kine¬ 
matische Zähigkeithesitzt mit m^s”^ die Einheit ei¬ 
nes Diffusionskoeffizienten. Eine Dimensions¬ 
betrachtung für T liefert 



ms 


m/s 

m 


[Impuls] 


Die Schubspannung rkann man also auch als 
Impulsflussdichte aufifassen. In unserem Bild heißt das: 


und als Beschleunigung 
p dz 

Dies gilt für unseren einfachen Fall v = {u, 0,0) 
mit duldx = 0, duldy = 0 und duldz ^ 0. In ihm wird 
also die Reibungskraft durch den vertikalen Gradi¬ 
enten von nicht durch allein bestimmt. Ohne 
einschränkende Annahmen über den Windvektor 
ist die gesamte Schubspannung ein Tensor, denn 
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dann wirkt z. B. in x-Richtung noch eine Schubspan¬ 
nung und auch eine Normalkomponente Die 
Reibungskraft enthält dann zusätzlich deren räum¬ 
liche Ableitungen. In unserem einfachen Fall folgt 
aus dem obigen Ansatz für rals Schubspannung 
und als die mit ihr verbundene Reibungs-Beschleu¬ 
nigung Fjj (a) für die molekulare und {b) für die 
turbulente Reibung 

a und 4 

dz 

mit v= kinematische Zähigkeit 

b und 

dz dz dz 

mit K = turbulenter Diffusionskoeffizient. 

Im letzten Ausdruck erkennt man die Ab¬ 
hängigkeit der Reibungskraft von der Windsche¬ 
rung duldz und vom turbulenten Diffusionskoef¬ 
fizienten K. Letzterer ist ein Maß für die Intensi¬ 
tät der Turbulenz. Turbulenz wird sowohl dyna¬ 
misch als auch thermisch erzeugt. Die dynamische 
Erzeugung ist wieder von der Windscherung ab¬ 
hängig, in ihr steckt also wieder die Schubspan¬ 
nung. Die thermische Erzeugung entspricht der 
thermischen Stabilität (s. Kap. 12). Man kann 
sich leicht vorstellen, dass eine labile Schichtung 
die vertikalen Zusatzbewegungen enorm inten¬ 
siviert und dass eine stabile Schichtung sie stark 
bremst. 


dzt dz) 


D Die Scheinkräfte 

Die Newtonschen Axiome (Abschn. 17.1) gelten in 
Strenge nur in einem raumfesten und beschleuni¬ 
gungsfreien Koordinatensystem. Das trifft auf ein 
erdgebundenes Koordinatensystem nicht zu, denn 
jeder Punkt auf der Erde vollführt eine Kreisbewe¬ 
gung, und jede Kreisbewegung ist eine beschleu¬ 
nigte Bewegung, für die dv/dt^O gilt. Ein völlig 
unbeschleunigtes Koordinatensystem können wir 
uns irgendwo im Fixsternhimmel verankert den¬ 
ken. Wir nennen es Inertialsystem,'wei\ die Lex pri¬ 
ma (Trägheitsgesetz) mit der durch sie definierten 
Trägheitsbewegung = Inertialbewegung nur in die¬ 
sem System gilt. 

Wollen wir die Newtonschen Axiome in unse¬ 
rem erdgebundenen Koordinatensystem anwen¬ 
den, dann müssen wir der Beschleunigung des Ko¬ 
ordinatensystems Rechnung tragen. Dies geschieht 
über die Einführung der Scheinkräfte, auch Träg¬ 
heitskräfte genannt. Das sind die im erdgebunde¬ 
nen Koordinatensystem zusätzlich zu den im Iner¬ 
tialsystem auftretenden Kräfte. Die bedeutendste 
unter ihnen ist die Corioliskraft, die man auch ab¬ 
lenkende Kraft der Erdrotation nennt. 

Ein jedermann geläufiges Beispiel für eine sol¬ 
che Scheinkraft ist die Zentrifugalkraft, die man 
auf einem Karussell erfährt. Der in die Kreisbahn 
gezwungene Körper möchte entsprechend dem 
1. Newtonschen Axiom sich gleichförmig und ge¬ 
radlinig weiterbewegen, wobei das Inertialsystem 
außerhalb des Karussells liegt. Die Beschleunigung 
des Karussell-Systems ist die zum Kreismittelpunkt 
gerichtete Zentripetalbeschleunigung, auf die die 
Trägheitskraft = Zentrifugalkraft reagiert. 

E Anschauliche Erklärung der Coriolis-Kraft 

Um die Coriolis-Kraft anschaulich zu verstehen, 
führen wir zwei Gedanken-Experimente aus, im 
ersten betrachten wir eine Süd-Nord-Bewegung 
eines Teilchens auf der Nordhalbkugel, im zweiten 
eine West-Ost-Bewegung. 

Bild 17.6 zeigt zwei Teilchenbahnen, die von 
Punkt A in der geographischen Breite (p ausgehen 
und nordwärts führen. Die lang gestrichelte, über 
Punkt B hinweg gehende ist die Bahn eines nach 
Norden bewegten Teilchens auf einer ruhend an¬ 
genommenen Erde und die andere, kurz gestrichel- 
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(p + A(p 



Bild 17.6. Zur einfachen Ableitung der Corioliskraft bei 
einer meridionalen Bewegung eines Luftteilchens. <p= geo¬ 
graphische Breite, Ä = geographische Länge 


de Beschleunigung wird hier als konstant ange¬ 
nommen. Für sie gilt (wie allgemein bei konstan¬ 
ten Beschleunigungen) b = 2Asl{AtY. Bezeichnen 
wir mit v die S —>■ N-Geschwindigkeit des Teilchens 
und benutzen A^= vAtIR, dann erhalten wir als 
Beschleunigung in Richtung nach Osten 

47t cosg)-cos{<p +Aip) 
b — —V- 

t* A(p 

und für Acp^ 0 


te, über Punkt C hinweg gehende ist die auf der 
rotierenden Erde. Der Unterschied der Trajektori- 
en muss durch eine Kraft bewirkt werden, die durch 
die Rotation der Erde zustande kommt. Das be¬ 
trachtete Teilchen kommt aus der Breite cp; dort 
besitzt es nicht nur seine Geschwindigkeit relativ 
zur Erde, sondern wegen der Erdrotation mit der 
Winkelgeschwindigkeit auch die mit dieser ge¬ 
koppelte Erdgeschwindigkeit genau nach Osten. Bei 
seinem Weg nach Norden gelangt es in Gebiete mit 
höherem (punA mit niedrigerer Erdgeschwindigkeit. 
Da das Teilchen aus Trägheitsgründen versucht, die 
Erdgeschwindigkeit aus der Breite (p beizubehalten, 
ist seine West -> Ost-Geschwindigkeit in der Breite 
(p+ A(p größer als die dort vorhandene Erdge¬ 
schwindigkeit. Es erscheint, von der Erde aus gese¬ 
hen, nach O, das ist relativ zu seiner Bewegungsrich- 
timg nach rechts, abgelenkt. Für einen Erdbewohner, 
der dies beobachtet, ist eine Scheinkraft am Werke. 

Quantitativ läßt sich das so ausdrücken: Mit 
R = Erdradius und t* = 2iilD= Umdrehungsperi¬ 
ode der Erde sind die mit der Erdrotation verbun¬ 
denen Erdgeschwindigkeiten 


2nR 

-cos® 

t* 


bzw. 


2kR 

t* 


C05{(p + A(p) 


Das der Scheinkraft unterliegende Teilchen erfährt 
gegenüber der reinen S ^ N-Bewegung eine Ver¬ 
schiebung nach O, die in der Breite (p+ A(p dem 
Abstand der Punkte B und G entspricht und 


As = ^^(cos^i7- cos(^-f A^))At 
t* 


beträgt. At ist die Zeit, die das Teilchen braucht, um 
von ^nach (p+ A^zu gelangen. Die zu Asgehören- 


, dcos® . 

b = —2Qv -= 2i2vsm® 

Acp 

Man sieht, es tritt eine Schein-Kraft (-Beschleu¬ 
nigung) auf, wenn eine Bewegung relativ zur rotie¬ 
renden Erde stattfindet. Läßt sich eine ähnliche 
Scheinkraft auch bei einer Bewegung parallel zu 
den Breitenkreisen finden? 

Um diese Frage zu beantworten, betrachten wir 
ein Teilchen, das sich in Punkt P des Bildes 17.7 mit 
der relativen Geschwindigkeit u nach Osten bewegt. 
Seine absolute Geschwindigkeit ist dann u^=u + Qr. 
Es erfährt eine Zentrifugalkraft 


uf (u + i2r)^ 
r r 


-f 2£2u H- 

r 


Darin ist //r die Zentrifugalkraft, die auf alle Teile 
der Erdoberfläche in der Breite (owirkt; sie verursacht 
die Abplattung der Erdoberfläche und ist bereits in 
g = -g-k berücksichtigt (s. Abschn. 5.4). 

Die Größe 2/2w setzt sich wie die bei der S —> N- 
Bewegung hergeleitete Beschleunigung 2^2v aus 
dem Produkt aus horizontaler Windgeschwindig¬ 
keit und Winkelgeschwindigkeit der Erde zusammen 
und läßt sich entsprechend Bild 17.7 in die (von der 
Bewegung des Teilchens aus gesehen) nach rechts, 
also in negative jy-Richtung, weisende Horizontal¬ 
komponente 2f2u sin (p und die Vertikalkompo¬ 
nente 2/2w cos (p zerlegen. Mit 



siderischerTag 


27t 

86164 s 


7,292 • 10”^ s”' 


und u = 10 m s“' ist 2^2u = 1,46 • 10“^ m s“^. Der si- 
derische Tag wird auch Sterntag genannt und um¬ 
fasst 23 h, 56 min und 4,09 s. Dies ist die Umlauf- 
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Bild 17.7. Zur einfachen Ableitung der Corioliskraft bei 
einer zonalen Bewegung eines Luftteilchens 

zeit der Erde in bezug auf einen festen Punkt am 
Fixsternhimmel und damit etwas kürzer als der 
Sonnentag (mit genau 24 h), der die über das gan¬ 
ze Jahr gemittelte Umlaufszeit der Erde in bezug 
auf die Sonne ausdrückt. 

Im Vergleich zu 2^2u ist u^lr eine vernachläs¬ 
sigbar kleine zusätzliche Zentrifugalkraft. Sie be¬ 
trägt z. B. mit (p= 38°, u = 10 m s”^ und r = R cos (p 
= 5 000 km nur 2 ■ 10“^ m s”^. 

Die beiden anschaulichen Ableitungen haben 
uns gezeigt, dass es eine Scheinkraft gibt, die sich 

■ aus dem Produkt von | \ und zusammen¬ 

setzt, 

■ eine Vertikal- und eine Horizontalkomponente 
besitzt, 

■ in der Horizontalen den Betrag 2/2| Vjj | sin cp 
aufweist und 

■ auf der Nordhalbkugel (positives (p) rechts ab¬ 
lenkend auf die horizontale Bewegung wirkt. 

Diese Kraft wird nach dem französischen Ma¬ 
thematiker Gaspard Gustave Goriolis (1792-1843) 
Corioliskraft genannt. 

f Ableitung der Scheinkräfte über die 

Differentialgleichung der Relativbewegung 

Wir betrachten einen Massenpunkt auf der rotieren¬ 
den Erde sowohl vom Standpunkt eines außerirdi¬ 
schen Beobachters (d. h. vom Inertialsystem) als auch 
vom Standpunkt eines mitrotierenden Beobachters 


(d. h. vom erdgebundenen Koordinatensystem) aus. 
Die Geschwindigkeit dieses Massenpimktes ist 

■ im Inertialsystem die in Abschn. 16.2 eingeführ¬ 
te absolute Geschwindigkeit v^, 

m im erdgebundenen System die relative Geschwin¬ 
digkeit V. 

Die zeitliche Änderung irgendeiner Größe a wird 

■ vom Inertialsystem aus beurteilt durch a’, 

m vom erdgebundenen System aus beurteilt durch 
da/dt 

beschrieben. Es sei f der Ortsvektor relativ zum Erd¬ 
mittelpunkt. Damit gilt: 

= v + f2xr (1) 

Mit 

V, =r’ und v =— wird daraus 
dt 

r=— + Qxf ( 2 ) 

df 

Daraus bilden wir die Zeitableitung d/dt: 

df’ dv - df ^ 

dt dt dt 

v' -— + S2xv (4) 

df 

Als vom Inertialsystem beurteilte zeitliche Ände¬ 
rung der Gleichung (1) ergibt sich 

V* = v’xf-i-i2xf’ (5) 

Einsetzen von (4) in (5) und Benutzung von 

X f ’ - f2xv„ 

- - - - ( 6 ) 

= üxv + i2x{I2xf) = üxv - £2^ f^ 

führt zu 

V* = — -I- 2i2 X V - fj^ -I- X f (7) 
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(fj^= Abstand zur Erdachse) oder zu folgender Dif¬ 
ferentialgleichung der Relativbewegung 

— = v'- 2i2x V + r, —xr (8) 

dt " ^ 

I II III IV 


Sie beschreibt auf ihrer linken Seite die Be¬ 
schleunigung des Massenpunktes im erdgebunde¬ 
nen System. Diese ist gleich (rechte Seite) der Sum¬ 
me aus der Beschleunigung im Inertialsystem 
(Term I) und den Scheinkräften II, III und IV. Von 
diesen ist uns III wohl vertraut als Zentrifugalkraft. 
Auch das positive Vorzeichen, das eine von der Ach¬ 
se nach außen gerichtete Kraft beinhaltet, entspricht 
unserer Vorstellung. Diese Zentrifugalkraft haben 
wir in der Erdbeschleunigung g bereits berücksich¬ 
tigt. Der Term IV beschreibt eine Kraft, die mit zeit¬ 
lichen Änderungen der Winkelgeschwindigkeit der 
Erde, z. B. Polschwankungen, verbunden ist. Dieser 
Term kann für meteorologische Anwendungen stets 
vernachlässigt werden. Term II ist die Coriolis-Be- 
schleunigung, für die wir durch die abstrakte Ablei- 
timg einen vektoriellen Ausdruck gefunden haben: 

= —2i2 X V 

G Die räumlichen Komponenten der Corioliskraft 


Den im letzten Abschnitt gefundenen vektoriellen 
Ausdruck -2T3 x v wollen wir nun ausführlich be¬ 
trachten. Zunächst geht es darum, ihn in seine Kom¬ 
ponenten in einem rechtwinkligen kartesischen 
Koordinatensystem zu zerlegen. Es gilt (s. auch 
Bild 17.8) 


Fc =-2 


z 

n 

X 

U 


1 k 

V w 


mit 


■0,^=0 ; Qy=Qcos(p ; Q^=Qs\.n.(p 



Bild 17.8. Zur Zerlegung der Coriolis-Beschleunigung 
-2i2 X V in ihre Komponenten in rechtwinklig kartesischen 
Koordinaten 


Wir sehen jetzt genauer als in der anschaulichen 

Ableitung: 

■ Die Coriolis-Beschleunigung, das ist der 
Vektor F^, ergibt sich als das mit 2 multiplizier¬ 
te Vektorprodukt aus und v und steht senk¬ 
recht sowohl auf Q als auch auf v. 

■ Sie besitzt nicht nur Horizontal-Komponenten, 
sondern auch eine Vertikalkomponente von der¬ 
selben Größenordnung wie die Horizontal- 
Komponenten. Allerdings ist diese Vertikal¬ 
komponente deutlich kleiner als die ebenfalls 
in der Vertikalen wirkende Schwerebeschleuni¬ 
gung und kann meist gegenüber dieser vernach¬ 
lässigt werden. 

■ Die Horizontalkomponenten lassen sich unter 
Vernachlässigung des mit dem Vertikalwind w, 
der meist klein im Vergleich zu u und v ist, ver¬ 
bundenen Terms einfach als F(,^=2i7vsin cp 
und F(.y= -2Du sin rp schreiben. Wir führen 
zur weiteren Abkürzung den Coriolis-Parameter 
f := 2f7sin (pem (s. dazu auch Abschn. 16.2) und 
erhalten für die Horizontalkomponente von F^. 


Pc. = 2/2(v sin (p - w cos (p) 


4,h =-fkxv^ 


F(.y = -2Qu sin cp mit 

= 2Du cos cp 


Fc„ = fv und Fcy = -fu 
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Diese steht also senkrecht auf und wirkt auf 
der Nordhalbkugel {(p>0) rechtsablenkend,auf 
der Südhalbkugel {(p und sin (p<0) linksab- 
lenkend. Wegen f~ sin (p verschwindet die Ho¬ 
rizontalkomponente am Äquator; dort besitzt 
die Vertikalkomponente ihr Maximum in Bezug 
auf gy, nämlich 2Du. 

■ Da _L V steht, kann die Scheinkraft Ff. keine Ar¬ 

beit leisten und so die kinetische Energie der Strö¬ 
mung nicht ändern. 

■ Wir werden später sehen, dass die Corioliskraft 
dafür verantwortlich ist, dass im stationären, 
advektionsfreien und reibrmgsfreien Fall der Wind 
isobarenparallel weht. 

■ In manchen Büchern steht, dass die Corioliskraft 
bei kleinräumigen Bewegungen vernachlässigt 
werden könne. Das ist so nicht richtig. Im Beispiel 
der Seewind-Zirkulation ist das Wirken der Cori¬ 
oliskraft direkt beobachtbar. In jedem Falle bedarf 
es einer Skalenanalyse (s. Abschn. 17.4), ehe man 
weiß, mit welchem Recht man eine bestimmte 
Kraft innerhalb einer Untersuchimg vernachlässi¬ 
gen darf Richtig ist jedoch, dass in der Ballistikbei 
kleinen Wegen die Abweichimgen vom Kurs infol¬ 
ge von Ff. nur sehr klein sind. Bei Interkontinen¬ 
talraketen müssen aber diese Abweichungen sehr 
wohl mit ins Kalkül gezogen werden. Ähnlich ist 
es auch in der Meteorologie. Wenn sich in räum¬ 
lich kleinskaligen Strömungsformen Fuftteilchen 
aus einem Nicht-Gleichgewichtszustand (z. B. 
V = 0) in Bewegung setzen, sind die zurückgeleg¬ 
ten Wege vielfach zu kurz, um die seitliche Ablen¬ 
kung durch die Corioliskraft spürbar hervortre¬ 
ten zu lassen. Will man ein quantitatives Maß dafür 
angeben, wann die Corioliskraft vernachlässigt 
werden darf, so läßt sich folgendermaßen argu¬ 
mentieren: Bei einem Wind in x-Richtung mit der 
Komponente u und einer Coriolisbeschleunigung 
-fu (diese weist in die negative y-Richtung) wird 
nach der Zeit At eine Wegkomponente Ax = uAt 
imd senkrecht dazu Ay = -(fu/2){At)^ zurückge¬ 
legt. Soll Ay nur 1 % von Ax sein, dann gilt AylAx 
= 0,01 = VifAt imd At= 0,02(1//). Soll die Ablen¬ 
kung durch die Corioliskraft in Näherung ver¬ 
nachlässigbar sein, so gilt dies also nur für Zeit¬ 
skalen r« (1//) oder Fängenskalen L=UT von 
L « U{llf). Im Falle, dass T = 0,01(1//) sein soll, 
ist bei 17= 10 m s”^ und/= 10”^ s”^ die charakteri¬ 
stische Fänge L = 0,01 • 10 • 10^ m = 1 km. 


17.3 Die Navier-Stokes-Gleichung 

Aus der Fex secunda, unseren Gedanken über die 
wirksamen Kräfte und der Annahme, dass die Auf¬ 
zählung der Kräfte vollständig ist, folgt als Bewe¬ 
gungsgleichung für Flüssigkeiten und Gase 


dv dv 1 ^ - 

— =-1- (v ■ V)v = —Vp + g - 2i3x V + F^ 

dt dt p 


Sie wird nach dem französischen Physiker 
C. L. Navier (1785-1836) und dem englischen Ma¬ 
thematiker und Physiker G. G. Stokes (1819-1903) 
auch Navier-Stokes-Gleichung genannt. Wenn wir 
es mit einer reibungsfreien (man sagt auch „idealen“) 
Flüssigkeit zu tun haben, also Fr = 0 ist, heißt sie nach 
dem deutschen Mathematiker F. Euler (1707-1783) 
Eulersche Bewegungsgleichung. 

Mit dieser Gleichung besitzen wir ein für die Mete¬ 
orologie sehr wichtiges Werkzeug: die Grundgleichung 
der dynamischen Meteorologie. Sie ist eine prognosti¬ 
sche Gleichung, denn sie erlaubt die Berechmmg der 
lokalen Änderimg dvidt. Sie ist so gleichzeitig auch 
eine Haushaltsgleichung für den spezifischen Im¬ 
puls V. Wir haben es mathematisch mit einer nicht¬ 
linearen Differentialgleichung 2. Ordnung zu tun. Der 
nichtlineare Term (v • V)v ist verantwortlich dafür, 
dass die vollständige Gleichung analytisch (d. h. exakt) 
nur in Sonderfällen lösbar ist. Das stellt die Dynamik 
vor ganz erhebliche mathematische Schwierigkeiten. 

Wir spalten nun die obige vektorielle Form auf in 
die Komponenten eines ortsfesten, mit der Erde ro¬ 
tierenden Systems kartesischer rechtwinkliger Koor¬ 
dinaten: 


du du du du du 

- =-hu-h V-h W - 

df dt dx dy dz 

= - — — + 2£2{vsing)-wcos^) + F^ 
pdx 


dv 


dv dv dv dv 

-h U-h V -h W — 

dt dx dy dz 

- — — - 2i2usin^-h Fr 
pdy 


dw 

dt 


dw dw dw dw 

-h U-h V-h W - 

dt dx dy dz 

1 dp _ 

- —-V 2L2u cos <p- g + F^^ 

pdz 
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Man kann die Gleichung auch in anderen Koor¬ 
dinaten schreiben, so z. B. in kartesischen Koordi¬ 
naten, aber mitp (anstatt z) als Vertikalkoordinate 
oder in sphärischen Koordinaten, wobei dann die 
Erdkrümmung berücksichtigt wird. Da dies für 
unsere Einführung in die Meteorologie aber von 
untergeordneter Bedeutung ist, überlassen wir dies 
den Büchern über Theoretische Meteorologie. 

Mit der Navier-Stokes-Gleichung haben wir nun 
ein bedeutsames Ziel beim Einstieg in die Meteo¬ 
rologie erreicht: Wir haben im Laufe der verschie¬ 
denen Kapitel den kompletten Satz der in der Me¬ 
teorologie benötigten Grundgleichungen oder - 
allgemeiner ausgedrückt - der hydrodynamischen 
Grundgleichungen erarbeitet: 

■ drei Bewegungsgleichungen für die drei Kom¬ 
ponenten der Windgeschwindigkeit oder des 
spezifischen Impulses u, v und w, dies sind die Im¬ 
puls-Haushaltsgleichungen oder prognostische 
Gleichungen zur Berechnung von du/dt, dv/dt und 
dwidt-, 

m die Kontinuitätsgleichung (siehe Abschn. 16.1); 
dies ist die Massen-Haushaltsgleichung oder die 
prognostische Gleichung zur Berechnung von 
dpi dt; 

m die Haushaltsgleichung für den Wasserdampf 
(siehe Abschn. 8.2); dies ist eine prognostische 
Gleichung zur Berechnung von dq/dt mit der kon¬ 
servativen Eigenschaft q = spezifische Feuchte; 

■ die Haushaltsgleichung für die fühlbare Wärme 
(siehe Abschn. 7.6); dies ist eine aus dem Ersten 
Hauptsatz der Thermodynamik folgende progno¬ 
stische Gleichung zur Berechnung von dOldt mit 
der konservativen Eigenschaft 0= potentielle 
Lufttemperatur; 

■ die Gasgleichimg (siehe Abschn. 5.2); das ist eine 
diagnostische Gleichung, die die Größenp = Luft¬ 
druck,/? = Luftdichte, T = Lufttemperatur mitein¬ 
ander verbindet; 

■ die Poisson-Gleichung (siehe Abschn. 7.5); das 
ist eine diagnostische Gleichung zur Berech¬ 
nung der potentiellen Lufttemperatur 0, wenn 
T und p bekannt sind. 

Dies sind also insgesamt 8 Gleichungen. Sie ent¬ 
halten die 8 den atmosphärischen Zustand beschrei¬ 
benden Variablen u,v,w, 0, T,p,p und q, die sich durch 
Integration dieses Differentialgleichungssystems 


unter Berücksichtigung der entsprechenden An¬ 
fangs- und Randbedingungen bestimmen lassen. 


17.4 Skalenanalyse 

In Kap. 2 haben wir den Begriff der Skala (engl. 
scale) in der Bedeutung Maßstab oder Größenord¬ 
nung eingeführt. Nun wollen wir die Größenord¬ 
nung der verschiedenen Terme der Bewegungsglei¬ 
chung analysieren.Eine solche Skalenanalyse (engl. 
scale analysis) fällt ganz verschieden aus, je nach¬ 
dem, welche Art und Größe von Bewegungsformen 
man untersucht. In diesem Abschnitt wollen wir 
uns auf synoptische Systeme mittlerer Breiten mit 
Durchmessern von um die 1000 km beschränken, 
das sind z. B. Zyklonen und Antizyklonen. Die me¬ 
teorologischen Grundgrößen besitzen dann die 
folgenden charakteristischen Werte: 

■ charakteristische Horizontalgeschwindigkeit 
D-lO^ms'^ 

■ charakteristische Vertikalgeschwindigkeit 
W~ 10“^ ms'^ 

■ charakteristische Länge 
L~10®m (= 1000 km) 

■ charakteristische Höhe 
H~10^m (= 10km) 

■ charakteristische Luftdruck-Schwankung 
AP~10^ Pa (= 10^ hPa) 

■ charakteristische Zeit 
L/U=T~l0^s (~28 h) 

■ Goriolisparameter 
f~ 10“^ s-' 

■ Luftdichte 
p~ lO“ kg m“^ 

■ Luftdruck an der Erdoberfläche 
po~10^ Pa 

Mit diesen ergeben sich die in den Tabellen 17.1 
und 17.2 aufgelisteten Abschätzungen der Terme 
der Bewegungsgleichung. 

Aus der jeweils letzten Zeile von Tabelle 17.1 und 
17.2 sieht man sehr klar, dass es bei der Betrach¬ 
tung der von uns gewählten Systeme Terme gibt, die 
im Vergleich zu den anderen sehr klein sind und 
deshalb in der betrachteten Skala vernachlässigt 
werden können. Diese Überlegung führt uns zu 
Approximationen der Bewegungsgleichung,von de¬ 
nen wir hier drei sehr wichtige näher erläutern. 
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Tabelle 17.1. 

Skalenanalyse der Terme 
der u-Bewegungsgleichung 
und der v-Bewegungsglei- 
chung 


U-Bewegungsgleichung 

du/df 

(-1/p) dp/dx 

2P2vs\r\(p 

-2i2wcosf 

v-Bewegungsgleichung 

di//df 

(-Mp) dp/dy 

-2i2u sin^ 


charakteristische Größen 

U/T=U^/L 

APIpL 

fU 

fW 

Größenordnung in m s“^ 

10^“ 

10“^ 

10“^ 

10^® 


Tabelle 17.2. 

Skalenanalyse der Terme 
der w-Bewegungsgleichung 


iv-Bewegungsgleichung 

dw/dt 

(-1/p) dp/dz 

-g 

2i2u cos(p 

charakteristische Größen 

(WU)/L 

(1/p) Po/H 

g 

fU 

Größenordnung in m s“^ 

10^^ 

10' 

10' 

10^^ 


A Die geostrophische Approximation 

Betrachten wir mit Hilfe der Angaben in Tabel¬ 
le 17.1 die horizontale Bewegung, dann stellen 
wir fest, dass die horizontale Coriolis-Beschleu- 
nigung jj und die horizontale Druckgradient- 
Beschleunigung Fp fj die dominierenden Terme 
sind. Die zeitliche Änderung von u und v bleibt 
eine Größenordnung und der mit dem Vertikal¬ 
wind w verbundene Teil der Corioliskraft sogar 
3 Größenordnungen unter diesen beiden. Damit 
kann man die Bewegungsgleichung in einer Form 
schreiben, die nur die beiden großen Terme ent¬ 
hält: 


tion isobarenparallel verläuft. Diese hier dargestell¬ 
te Näherung der horizontalen Bewegungsgleichung 
nennt man geostrophische Approximation, der ihr 
entsprechende isobaren-parallele Wind heißt geo- 
strophischer Wind (griech. yr] (gä) = Erde, axpccpaiv 
(strephein) = drehen; dieser Name besagt also: 
Wind auf der sich drehenden Erde). Wir bezeich¬ 
nen ihn im Folgenden mit 

1 dp 


m in Komponentenform: 

1 dp , 1 dp 

pöx poy 

■ und in Vektorform 


fkxvjj = --VhP 

P 

bzw. 


—kxW^p 

Pf 


Da der die Zeitableitung enthaltende Term fehlt, 
enthält diese Approximation weder einen Advekti- 
onseinfluss noch eine lokale Änderung des hori¬ 
zontalen Windes. Sie drückt so einen Gleichge¬ 
wichtszustand zwischen der Druckgradientkraft 
und der Corioliskraft aus, wie er in Bild 17.9 skiz¬ 
ziert ist. Man erkennt aus der Vektorformulierung, 
dass der horizontale Wind in dieser Approxima- 


® pfdx 


T 

p - 3Ap - 


p-2Ap 


p-lAp 


> 



T - 

1 

1 

1 

1 

1 

1 

1 


' Fr. 


P - 

H 

Bild 17.9. Darstellung des geostrophischen Windvektors Vg 
(gestrichelt), der dem Kräftegleichgewicht der Vektoren 

^h=“-^hP und EcH=-/fcxv 
P 

entspricht. Das durch die geradlinigen Isobaren charak¬ 
terisierte Druckfeld besitzt oben tiefen (T) und unten 
hohen (H) Luftdruck 
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Man kann diesen Ausdruck nun auffassen als 
den wirklichen horizontalen Wind, wenn Reibung, 
Advektion und instationäre Prozesse keine Rolle 
spielen. Oberhalb der Atmosphärischen Grenz¬ 
schicht = Reibungsschicht entspricht der beobach¬ 
tete Wind oft in sehr guter Näherung dem geostro- 
phischen Wind. Das gilt vor allem für mittlere und 
hohe Breiten, wo der Coriolis-Parameter groß ist 
und wo auch starke Druckgradienten auftreten. 

Der geostrophische Wind kann auch aufgefasst 
werden als ein anderer Ausdruck für den horizonta¬ 
len Druckgradienten. So macht es durchaus einen 
Sinn, wenn man z. B. auch in Betrachtungen zur At¬ 
mosphärischen Grenzschicht mit der Größe Vg ope¬ 
riert. Dort existiert Vg nicht als wirklicher Wind, aber 
es existiert ein horizontaler Druckgradient, dessen 
Einfluss sich in den entsprechenden Grenzschicht- 
Gleichungen durch Vg einfacher ausdrücken läßt. 

Die geostrophische Approximation stellt eine 
Beziehung zwischen dem horizontalen Druck¬ 
gradienten und dem geostrophischen Wind dar,bei 
der auch der breitenabhängige Goriolisparameter 
eine Rolle spielt. Mit abnehmender geographischer 
Breite (p und somit auch abnehmendem Goriolis¬ 
parameter f= 2/3 sin nimmt Ivgl bei festgehalte¬ 
nem I Vjjp I zu oder der Druckgradient nimmt bei 
festgehaltener Horizontalwindstärke ab. So finden 
wir in niedrigeren Breiten deutlich schwächere Druck¬ 
gradienten bei nicht geringeren geostrophischen 
Windstärken als in höheren. Dies läßt sich auf Wet¬ 
terkarten verifizieren. 

Zu niedrigeren Breiten hin verliert mit kleiner 
werdendem Betrag von/die geostrophische Appro¬ 
ximation immer mehr ihren Sinn, da die horizon¬ 
tale Gorioliskraft ihren größenordnungsmäßigen 
Vorsprung vor den vernachlässigten Kräften immer 
mehr einbüßt. Am Äquator ist wegen sin(j>= 0 und 
damit/= 0 ein geostrophischer Wind Vg nicht defi¬ 
niert. Es kann dort kein Gleichgewicht zwischen 
horizontaler Druckgradientkraft und horizontaler 
Gorioliskraft geben. 

B Die hydrostatische Approximation 

In der oben durchgeführten Skalenanalyse der Be¬ 
wegungsgleichung für die w-Komponente erken¬ 
nen wir (s. die letzte Zeile von Tabelle 17.2) zwei 
dominierende Terme: die Schwerebeschleunigung 


und die vertikale Komponente der Druckgradient- 
Beschleunigung. Die vertikale Komponente der 
Goriolis-Beschleunigung ist um 4, der mit der Zeit¬ 
ableitung verbundene Term sogar um 8 Größen¬ 
ordnungen kleiner. Als sehr gute Näherung der drit¬ 
ten Bewegungsgleichung ergibt sich daher die hy¬ 
drostatische Approximation, auch (hydro)statische 
Grundgleichung genannt: 



-Pg 


C Näherung mit Berücksichtigung 
der Zeitableitung 


Die geostrophische Approximation ist als eine zeit¬ 
unabhängige Beziehung eine diagnostische Glei¬ 
chung. Nehmen wir in der zu ihrer Herleitung be¬ 
nutzten Skalen-Analyse noch den Term dv/dt mit 
der Größenordnung 10”^ m s~^ mit in die Betrach¬ 
tung hinein, so erhalten wir als eine Näherung hö¬ 
herer Ordnung 



pdx 


und 


dv 13» 

— + fu^ - - 

dt pdy 


Die ganz links stehende Zeitableitung enthält 
sowohl die Advektion als auch die lokale Änderung 
von u bzw. V. In diesen Gleichungen ersetzen wir 
nun die Druckgradienten durch die entsprechen¬ 
den Komponenten des geostrophischen Windes 
und erhalten 


— - fiv - w) und 
dt ® 


dv 

dt 


-/(u-Ug) 


Die Differenz zwischen dem wirklichen Wind v 
und dem geostrophischen Wind Vg bezeichnet man 
als ageostrophischen Wind v^g. Die hier hinzuge¬ 
nommene Zeitableitung dv/dt repräsentiert in die¬ 
ser Näherung also die ageostrophischen Prozesse. 
Die Bedeutung dieses Terms im Verhältnis zu den 
beiden anderen läßt sich durch den Quotienten 
seiner charakteristischen Größe zu der der Gorio¬ 
liskraft ausdrücken: 

l/^/L U 

-= — =: Rossby-Zahl = Ro 

fU fl 
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Diese dimensionslose Kennzahl sagt aus, wel¬ 
che Rolle ageostrophische Prozesse spielen. Je klei¬ 
ner die Rossby-Zahl Ro für eine bestimmte Bewe¬ 
gungsform oder ein bestimmtes System ist, umso 
besser gilt für dieses die geostrophische Approxi¬ 
mation. Innerhalb der obigen Skalenanlyse ergibt 
sich eine Rossby-Zahl von 10“Vl0“^= 0,1. Das be¬ 
deutet einen Fehler der Größenordnung 10”^ bei 


der Annahme der geostrophischen Approximation. 
Führen wir die dortige Abschätzung z. B. mit 
L = 100 km bei gleichen Werten der anderen cha¬ 
rakteristischen Größen durch, dann ergibt sich 
Ro = 1, und der Fehler bei der Annahme der 
geostrophischen Approximation liegt in der glei¬ 
chen Größenordnung wie die in ihr berücksichtig¬ 
ten Kräfte. 



Kapitel 18 

Zweidimensionale Windsysteme 


18.1 Eine einfache zweidimensionale 
ßewegungsgleichung 

Wir beschränken unsere Betrachtung in diesem 
Kapitel 18 auf die Bewegimgin der Horizontalen, also 
auf nur zwei Dimensionen. Ziel ist eine Klassifi¬ 
kation horizontaler Windsysteme, die durch das 
Zusammenwirken unterschiedlicher Kräfte entste¬ 
hen. Diese Klassifikation ist von großem Wert für 
das Verständnis verschiedener Bewegungssysteme, 
die einen Skalenbereich von einigen 1 000 km bei 
den großen Zyklonen und Antizyklonen bis zu 
weniger als 1 km bei den Tornados umfassen. Bei 
allen Systemen der Klassifikation spielt der Ver¬ 
tikalwind eine effektive Rolle. Das bedeutet, dass 
die Beschränkung auf die Betrachtung des hori¬ 
zontalen Windvektors nicht so verstanden werden 
darf, dass der Vertikalwind im Prozess der hier 
behandelten Systeme und in ihrer Wetter-Wirk¬ 
samkeit unbedeutend sei und vernachlässigt 
werden dürfe. Es zeigt sich z. B. bei einem großen 
Hochdruckgebiet, dass die vertikale Windkom¬ 
ponente zwar um einen Faktor 10^ bis 10^ kleiner 
ist als der Horizontalwind, dass sie aber inner¬ 
halb der Gesamtzirkulation eine bedeutende Rolle 
spielt, ja über den Effekt der Wolkenauflösung 
sehr wetterwirksam ist. Bei den Tornados wird der 
Vertikalwind im Aufwindschlauch durch die in 
diesem hochgeschleuderten Gegenstände sogar 
sichtbar. 

In unserer hier durchzuführenden Betrachtung 
lautet die Bewegungsgleichung 

~7~ ~ P ~ + -^R.H “ ^P,H + -^C.H + -^R.H 

dt p 

Die linke Seite beschreibt die totale Änderung des 
horizontalen Windvektors mit der Zeit. Was bein¬ 
haltet dieser Term? Um diese Frage zu klären, be¬ 


trachten wir die Bewegung eines Massenpunktes 
auf einer ebenen Kreisbahn. 

Diese wird hier durch den Radius r sowie 
durch Richtung (Einheitsvektor und Betrag (V) 
der Geschwindigkeit v = Vl^ beschrieben, wie 
es Bild 18.1 veranschaulicht. Für diese Bewe¬ 
gung gilt 


dt dt ' dt ' dt 


Der erste Term rechts wird nun in die lokale und 
die konvektive Änderung zerlegt. Beim zweiten 
wenden wir die Beziehungen 

dt ' dt 


(Ableitung s. Kasten 18.1) und 


df 


an, 



Bild 18.1. Die Bewegung eines Massenpunktes P auf einer 
ebenen Kreisbahn. Näheres s. Text 
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Bild 18.2. Zur Ableitung der Beziehung dZg/dr = -rj,d^/df. 
Näheres s. Text und Kasten 18.1 


Kasten 18.1. Ableitung der Beziehung 

äijät = -r^ä(pld.t 

a Für einen Einheitsvektor e, der eine Änderung de ^0 
besitzt, kann diese Änderung nur eine Richtungs¬ 
änderung sein, wie sie in Bild 18.2a als endliche 
Änderung Ae = - Cj skizziert ist. Es gilt: e - e = 1; 

d(e ■ e) = de ■ e + e ■ de = 2e ■ de = 0, also e • de = 0; 
das heißt, de steht senkrecht auf e, also de ± e. 

Dreht man einen Einheitsvektor um den Winkel d(p, 
so gilt |deI = |eId( 3 . 

b Nach (fl) gilt auch für den Einheitsvektor die Be¬ 
ziehung Da ™d nach außen ge¬ 

richtet ist, besitzt d£^ die Richtung von -r^ (s. auch 
Bild 18.2b). 

Mit I = IZj I d^ gilt so vektoriell dl^ = -rß.(p und 
auch dtjdt = -rß.(pldt, q.e.d. 


wobei Fg der vom Kreismittelpunkt nach außen 
weisende Einheitsvektor in radialer Richtung ist. 
Es folgt 

df \ydt di J dt 

dv dv dV^ll- ^ 

di 

I II III 

Diese Gleichung besagt, dass die individuelle 
Änderung von v auf einer Kreisbahn mit dem 
Radius r sich zusammensetzt aus 

■ der lokalen Änderung von v (Term I), 

■ der Bahnbeschleunigung (Term II) und 

■ der zum Kreismittelpunkt (also in Richtung 
-Fj.) gerichteten Zentripetalbeschleunigung 
(Term III). 


wobei wir nun der Einfachheit halber die Indizes H 
(horizontal) weggelassen haben, jedoch in diesem 
Kapitel stets horizontal wirkende Beschleunigun¬ 
gen oder Kräfte meinen. 

Wir führen nun noch das „natürliche Koordi¬ 
natensystem“ ein. Als natürliche Koordinaten zur 
Beschreibung des horizontalen Windes bieten sich 
solche parallel und senkrecht zur Strömungs¬ 
richtung bzw. der Stromlinie an. So definieren wir 
dies System (s. Bild 18.3) durch die horizontalen 
Koordinaten i parallel zur Strömungsrichtung und 
in diese weisend und n senkrecht, d. h. normal, zur 
Strömungsrichtung und, wenn man in diese schaut, 
nach links gerichtet. Die zugehörigen Einheits¬ 
vektoren nennen wir i^ und n^. In diesen Koordi¬ 
naten gelten als horizontale Bewegungsgleichungen 
mit Y = dUdt die recht einfachen Beziehungen 


+ 

pdi 


‘Rf 


= 0 


1 dp 
pdn 


Y^ 

fy- — + pKn 

J\ 


= 0 


Hier setzen wir nun voraus: Stationarität, d. h. 
dvldt=0, und keine Bahnbeschleunigung, d. h. 
dYldi = 0 oder Term II gleich Null. Von der gesam¬ 
ten Impulsänderung dv/dt bleibt damit nur noch 
die Zentripetalbeschleunigung übrig. Diese brin¬ 
gen wir in der horizontalen Bewegungsgleichung 
auf die rechte Seite, wo sie dann als Zentrifugal¬ 
beschleunigung +(Y^/r) Fj.=Zjj eine Rolle spielt. Die 
Bewegungsgleichung lautet jetzt: 

^C ~ ^ 


die linke für die i- und die rechte für die «-Kompo¬ 
nente. R bezeichnet den Krümmungsradius der 
Stromlinie, die ja hier wegen der vorausgesetzten 
Stationarität mit der entsprechenden Trajektorie zu¬ 
sammenfällt. Dabei ist R > 0, wenn der Krümmungs¬ 
mittelpunkt in Richtung liegt, also bei zyklonaler 
Bewegung, und R < 0 im umgekehrten Falle, also bei 
antizyklonaler Bewegung. Diese beiden stationären 
Bewegungsgleichungen werden in den folgenden 
Abschnitten für die in Tabelle 18.1 zusammengestell¬ 
ten Fälle gelöst. 
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Bild 18.3. Zur Definition des „natürlichen Koordinatensy¬ 
stems“. Näheres s. Text 


Bild 18.4. Darstehung des geostrophischen Windes in na¬ 
türlichen Koordinaten 


Tabelle 18.1. Typen des horizontalen Windes unterschie¬ 
den nach den wirkenden Kräften 


18.2 Der geostrophische Wind 



ir 

h 

h 

z 

geostrophischer Wind 

^0 

^0 

0 

0 

Gradientwind 



0 


zyklostrophischer Wind 

^0 

0 

0 

^0 

Trägheitskreis 

0 

^0 

0 

^0 

reibungsbehafteter Wind 



^0 

0 

antitriptischer Wind 

^0 

0 

^0 

0 


Man erkennt, dass die Tabelle alle möglichen 
Zweierkombinationen von den 4 in der horizonta¬ 
len Bewegungsgleichung stehenden Kräften enthält 
mit Ausnahme von mit und Z mit F^. Die letz¬ 
teren zu kombinieren würde aber auch keinen Sinn 
machen, da sowohl als auch Z Scheinkräfte sind, 
die nicht eigenständig Bewegungsänderungen in 
Gang setzen können, die dann durch F^ zu balan¬ 
cieren wären. Von den möglichen Dreierkombi¬ 
nationen fehlt so auch die von F^, Z und F^. Die 
Kombination von Fp, Z und Fp ist deshalb nicht 
enthalten, weil sie letztlich nur einen etwas ge¬ 
bremsten zyklostrophischen Wind ergäbe. Somit 
betrachten wir hier alle sinnvollen Fälle der hori¬ 
zontalen Bewegung. Die hier und im Folgenden als 
„Wind“ definierten Phänomene sind immer Ap¬ 
proximationen unter den in Tabelle 18.1 aufgelis- 
teten Annahmen. 


Den geostrophischen Wind haben wir bereits in 
Abschn. 17.4A behandelt. In dem in Tabelle 18.1 
entworfenen Schema für die Horizontalwinde ist 
er (präziser: die geostrophische Näherung) 

■ definiert durch Fp = 0 und Z = 0, d. h. keine Rei¬ 
bung und geradlinige Stromlinien. 

■ Das Kräfte-Gleichgewicht wird durch Fp = -F^ 
beschrieben. 

■ Beide Kräfte stehen senkrecht auf den Stromli¬ 
nien. Weil der Windvektor senkrecht auf F^ steht 
und mit Fp = -F^ auch senkrecht auf Fp, weht der 
Wind isobarenparallel. 

m Bild 18.4 zeigt das entsprechende Vektordia¬ 
gramm. 

m Die u-Komponente der Bewegungsgleichung 
lautet 


2i2sin^Vg 


pdn 


woraus sich 


V = - 

® iQpsmcp 


als Betrag des geostrophischen Windes, indiziert 
durch g, ergibt. In der f-Richtung wirken keine 
Kräfte. 
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18.3 Der Gradientwind 

Nun lassen wir die Voraussetzung der geradlinigen 
Stromlinien bzw. Isobaren fallen. Damit tritt auch 
die Zentrifugalkraft Z auf. Den aus allen drei Kräf¬ 
ten resultierenden Wind nennt man Gradientwind. 
Dieser ist 


■ definiert durch F^= 0, d. h. keine Reibung und 
generell krummlinige Stromlinien. 

■ Das Kräfte-Gleichgewicht wird durch F^+F^+Z 
= 0 beschrieben. 

■ Alle drei Kräfte stehen senkrecht auf den Strom¬ 
linien. Mit der gleichen Argumentation wie 
beim geostrophischen Wind versteht man, dass 
der Wind isobarenparallel weht. 

■ Bild 18.5 zeigt zwei Vektordiagramme. Erläute¬ 
rungen enthält die Legende. 

■ Die Kräfte in u-Richtung bilden eine quadrati¬ 
sche Gleichung für den Gradientwind V= I Vh I • 


— + fV + 
R 


pdn 


mit 


2 Vv 2 J pdti 

Diese Lösung für V soll nun ausführlich disku¬ 
tiert werden. Als unabhängige Variable treten au¬ 
ßer yound/, die wir im Lolgenden konstant halten, 
die beiden für die Strömung sehr wichtigen 
Größen R und dpidn auf. R kann positiv und nega¬ 
tiv sein. Lür dpidn unterscheiden wir die 3 Mög¬ 
lichkeiten positiv, negativ und gleich Null. Außer¬ 
dem führen positives und negatives Vorzeichen der 
Wurzel zu unterschiedlichen Lösungen. Damit er¬ 
gibt sich eine Mannigfaltigkeit von 12 Lösungen, 
wie sie in Tabelle 18.2 dargestellt ist und nun 
schrittweise erläutert wird. Lür R —> c» erhält man 
den Lall des geostrophischen Windes, den wir 
allerdings hier nicht betrachten. 

Es müssen nun alle in Tabelle 18.2 aufgeführ¬ 
ten Lösungsmöglichkeiten analysiert werden. Wir 
sollten uns dabei darüber klar sein, dass nicht alle 
mathematisch möglichen Lösungen auch physika¬ 
lisch sinnvoll sind. Physikalisch sinnvoll sind nur 
Lösungen mit reellem und positivem V. Wir begin¬ 
nen mit dem ersten Kästchen oben links in Tabel- 



und Z entspricht, links in einem Tiefdruckgebiet, rechts in einem Hochdruckgebiet, beide mit kreisrunden Isobaren. 
Die Kerne dieser Druckgebiete sind mit T und H gekennzeichnet. Die Druckgradientkraft ist für beide Fälle gleich angenom¬ 
men, sie ist immer zum tiefen Druck hin gerichtet. Da in den in der Atmosphäre realisierten Fällen (s. dazu Büd 18.6) Fp 
und F(. entgegengesetzt gerichtet sind und weil in diesem Nordhalbkugel-Beispiel immer rechtsablenkend auf den 
Wind wirkt, wird das Tief zyklonal und das Hoch antizyklonal umströmt. Die Zentrifugalkraft Z weist immer nach außen, 
beim Tief zusammen mit Fq, beim Hoch zusammen mit Fp. Deshalb ist in einem Tief (Hoch) die Corioliskraft kleiner 
(größer) als die Druckgradientkraft. Bei einem festgehaltenen Wert von | Fp | und wegen der strengen Proportionalität zwi¬ 
schen I Ff, I und I Vjj I ist | Vjj I im Hoch größer als im Tief und im Tief (Hoch) kleiner (größer) als im geostrophischen Fall 
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Tabelle 18.2. Die mathematische Lösungsmannigfaltigkeit der Gradientwind-Gleichung. * bedeutet: keine physikalisch 
sinnvolle Lösung 



dp/dn <0 


dp/dn = 0 


dp/dn >0 


ft < O,antizyklonal 




R > 0,zyklonal 




R < O,antizyklonal 


T normal 

H anormal 
* 

H normal 


III 


IV 


l/=0 trivial 
i/=f|/?| Trägheitskreis 


T anormal 


i /=0 


trivial 


le 18.2. Bei positiver Wurzel und positivem R ist der 
zweite die Wurzel enthaltende Term in der Glei¬ 
chung für V positiv und vom Betrag her größer als 
der erste negative, so dass sich eine positiv definite 
Lösung für V ergibt. In der gleichen Zeile ergibt 
sich für dp/dn = 0 das Ergebnis = 0, was trivial 
ist. Für dp/dn > 0 erhalten wir einen negativen Wert 
für y, was in unserem natürlichen Koordinatensys¬ 
tem physikalisch nicht sinnvoll ist. Wenn sich ein 
negatives V ergibt, steht in der Tabelle ein auf der 
linken Seite des Lösungskästchens. 

In der zweiten Lösungszeile ergibt sich für 
dp/dn < 0 eine sinnvolle Lösung, wenn | dp/dn \ 
< (yo/Vd) \R\. Für dp/dn = 0 folgt die weiter unten 
zu besprechende Bewegung auf einem Trägheits¬ 
kreis. Für dp/dn > 0 ergibt sich wieder etwas Sinn¬ 
volles. 

In der dritten Lösungszeile ergeben sich bei 
negativem Vorzeichen vor der Wurzel in allen drei 
Fällen negative Werte von V. 

Im ersten Kästchen der vierten Zeile ergibt sich 
etwas Sinnvolles, wenn | dp/dn \ < {pf^/4) | K |. Das 
zweite Kästchen offenbart wieder eine triviale Lö¬ 
sung und das dritte wieder ein negatives V. 

Somit erhalten wir außer den uns hier nicht 
weiter interessierenden Ergebnissen bei dp/dn = 0 
insgesamt 4 Lösungen, die in Tabelle 18.2 mit fet¬ 
ten römischen Buchstaben gekennzeichnet und in 
Bild 18.6 dargestellt sind. Für diese Diagramme gilt: 
dp/dn =1,2hPa/100km, \R\ = 500 km,/= 10“^s”^ 
und p= 1,0 kg m“^, für alle 4 Darstellungen also der 
gleiche Betrag der Druckgradientbeschleunigung 
\/p\dp/dn I = 1,2 • 10“^ m s”^. 

Interessant ist, dass die beiden Hochs III und 
IV beide antizyklonal umströmt werden, bei den 
Tiefs I und II aber eines zyklonal und das andere 
antizyklonal. Die Fälle II und III werden in der 
Natur nicht beobachtet. Das bedeutet, dass das je¬ 
weilige Drucksystem (Tief oder Hoch) mit der nied¬ 


rigeren Geschwindigkeit bzw. der kleineren kine¬ 
tischen Energie das normale ist. Man könnte sa¬ 
gen, dass die Natur stets den Gleichgewichtszustand 
mit der geringeren kinetischen Energie auswählt, 
oder aber auch, dass die stets vorhandenen Rei¬ 
bungskräfte eine so hohe Beschleunigung, wie 
sie für die anormalen Hochs und Tiefs notwendig 
wäre, nicht zulassen. Man bedenke, dass die Rei¬ 
bung oberhalb der Atmosphärischen Grenzschicht 
zwar meist sehr klein ist, dass aber die rund 1 000 m 
dicke Reibungs-Schicht einen großen Einfluss auf 
die Entwicklung der Druckgebilde ausübt. So stellt 
sich also bei den Hochs und Tiefs stets die Erschei¬ 
nungsform mit der geringeren kinetischen Ener¬ 
gie ein. 

Die beiden Formen eines Hochs mit niedrige¬ 
rer und höherer kinetischen Energie werden mit 
Hilfe von Bild 18.7 veranschaulicht. Es gilt die qua¬ 
dratische Gleichung 


Bei einer für beide Fälle gleichen Druckgradi¬ 
entkraft muss auch die Differenz (fV- V^/ 1R |) für 
beide Fälle gleich sein. Die Skizze des Bildes 18.7 
mit V als Abszisse zeigt fV als kurz gestrichelte 
Gerade, V^/ 1R | als langgestrichelte Parabel und die 
Differenz (fV- V^/\R \) = \/p\ dp/dn \ als dick aus¬ 
gezogenen vertikalen Abstand zwischen diesen 
beiden Linien. Der Fall III liegt bei der höheren 
Geschwindigkeit, der Fall IV bei der niedrigeren 
Geschwindigkeit. 

Für die Hochdruckgebiete haben wir bei der Ana¬ 
lyse der Lösungsmöglichkeiten der Gradientwind- 
Gleichung die Bedingung | dp/dn \ < {pf^/4:) \ R \ be¬ 
nutzt, damit die Wurzel nicht imaginär wird und 
sich so eine physikalisch sinnvolle Lösung mit posi¬ 
tivem und reellem V ergibt. Diese Bedingung sagt. 
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Bild 18.6. Die vier Lösungen der Gradientwind-Gleichung, die in Tabelle 18.2 mit den römischen Buchstaben I bis IV ge¬ 
kennzeichnet sind. Die Beträge der Beschleunigungen sind in 10“^ m s“^ angegeben, die der Windgeschwindigkeit I % I = V 
{unterstrichen) in m s'. Die Lösungen lassen sich bei Benutzung der Beträge | R I und | dpidn \ auch, wie folgt, schreiben: 


V = - 


m 

2 


-I- 



pdn 


(I) 


V = 




R^ 

pdn 


(III) 


V = 




(II) 


/Ikl 



(IV) 


Bild 18.7. Veranschaulichung der unterschiedlichen Ge- ► 
schwindigkeit V im anormalen Hoch (III) und im norma¬ 
len Hoch {IV). Die für diese beiden Fälle gezeichneten Dif¬ 
ferenzen zwischen/Vund V^l I R I (das sind die vertikalen, 
ausgezogenen, gleich großen und mit III und IV beschrif¬ 
teten Balken) repräsentieren die in beiden Fällen gleich 
große Beschleunigung l/p\dpldn \. Sie treten bei unter¬ 
schiedlichen Werten von V (Abszisse) auf 


dass z. B. bei | | = 100 km,/= 10”^ s”\ /?= 1 kg m“^ 
und somit (pf ^/4) \R\ = 0,25 hPa/100 km der 
Druckgradient im Kern eines Hochs kleiner sein 
muss als 0,25 hPa/100 km, was, verglichen mit den 
Druckgradienten im Kern eines Mittelbreiten- 
Sturmtiefs, sehr klein ist. Dies ist der Grund dafür, 
dass wir in Hochdruckgebieten meist recht kleine 
Windgeschwindigkeiten beobachten. Im Tief gibt 
es keine derartigen Beschränkungen. 




0 


20 40 

Vin m s”' 
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18.4 Der zyklostrophische Wind 

Wir behandeln nun den Fall, bei dem sich Druck¬ 
gradientkraft und Zentrifugalkraft balancieren. 
Den aus diesen beiden Kräften resultierenden Wind 
nennt man zyklostrophischen Wind. Dieser ist 


■ definiert durch F^=0 und Fq = 0, d. h. keine 
Reibung und keine horizontale Corioliskraft. 
Letzteres bedeutet, dass dies Gleichgewicht nur 
in der Nähe des Äquators von Bedeutung ist oder 
Druckgradientkraft Fp und Zentrifugalkraft Z 
deutlich größer als die Corioliskraft F^ sind. 

■ Das Kräfte-Gleichgewicht wird durch F^+Z = 0 
beschrieben. 

■ Beide Kräfte stehen senkrecht auf den Stromli¬ 
nien und der Wind weht isobarenparallel. 

m Die Kräfte in u-Richtung bilden eine quadrati¬ 
sche Gleichung: 


R pdn 


0 mit 


rik 

\ pdn 


Man erkennt sofort, dass die Wurzel nur für die 
Kombinationen (R > 0; dp/dn < 0) und (R < 0; 
dpidn > 0) reell und ungleich Null bleibt und 
dann nur das positive Vorzeichen vor der Wur¬ 
zel ein positives V ergibt. 

■ Bild 18.8 zeigt diese beiden Fälle mit I Vh I = V- 
In beiden handelt es sich um ein Tief, das beim 
Fehlen der Corioliskraft sowohl zyklonal als 
auch antizyklonal umströmt werden kann. 


Beispiele von Bewegungssystemen, deren Kräfte¬ 
gleichgewicht dem Fall des zyklostrophischen Win¬ 


des nahe kommt, gibt es in verschiedenen Skalen. 
Sie werden hier nur kurz erwähnt. Eine umfangrei¬ 
che Darstellung von Entstehung und Struktur von Tro¬ 
pischen Zyklonen und Tornados findet der Leser 
z. B. in dem Buch von H. Kraus und U. Ebel (2003) 
mit dem Titel „Risiko Wetter. Die Entstehung von 
Stürmen und anderen atmosphärischen Gefahren“. 

Tropische Zyklonen. Allgemein nennt man ein 
tropisches Tiefdrucksystem der Skala von einigen 
100 km mit einer deutlichen zyklonalen Zirkulation 
des oberflächennahen Windes eine Tropische Zyklo¬ 
ne. Wenn die höchste im betreffenden Sturm auftre¬ 
tende oberflächennahe mittlere (1 min-Mittel) Wind¬ 
stärke größer als 33 ms”^= 119 km h“^ ist, spricht man 
von Hurikanen oder Taifunen. Diese Namen werden 
je nach der Region ihres Auftretens verwendet, und 
zwar Hurrikan im Nordatlantik und östlichen Nord¬ 
pazifik, Taifun im westlichen Pazifik und Indischen 
Ozean. Es gibt auch andere, an Länder gebundene 
Namen, so Willy-Willy in Australien, Baguio auf den 
Philippinen und Gordonazo in Mexiko. 

Die Größe von Hurrikanen oder Taifunen läßt 
sich unterschiedlich angeben. Der Durchmesser des 
gesamten zyklonalen Bewegungsfeldes kann Wer¬ 
te bis zu 2000 km erreichen, aber der der inneren 
starken Regenbänder und somit der starken Auf¬ 
winde und der starken Bewölkung beträgt im Mit¬ 
tel etwa 400 km, liegt also im Übergangsbereich von 
der Meso-a- zur Meso-ß-Skala (s. Kap. 2). In die¬ 
sem inneren Teil toben auch die zerstörerischen 
Winde. Der Luftdruck im Kern der Tropischen Zy¬ 
klone kann bis unter 900 hPa absinken, der tiefste 
bisher gemessene Kerndruck beträgt 870 hPa, die 
größten Windstärken (1 min-Mittel) erreichen 
Werte von über 80 m s“^ = 288 km h“*. 


Bild 18.8. 

Zyklonaler und antizyklonaler zyklo- 
strophischer Wind 


Isobare und Stromlinie 




antizyklonal R<0 
dp/dn > 0, d.h.Tief 


zyklonal R>0 
dp/dn < 0,d.h.Tief 









248 Teil IV • Dynamik der Atmosphäre 


Kapitel 18 • Zweidimensionale Windsysteme 


Tropische Zyklonen entstehen aus der Intensi¬ 
vierung von großen konvektiven Bewegungs¬ 
systemen, den tropischen Cloud Clustern, die einen 
Durchmesser von einigen 100 km aufweisen. Mittel¬ 
breitenzyklonen dagegen entwickeln sich aus dem 
großskaligen (> 1000 km) Nebeneinander von war¬ 
mer subtropischen und kalter polarer Luft (Nähe¬ 
res s. Kap. 20). Damit sich ein Cloud Cluster zu ei¬ 
ner Tropischen Zyklone entwickeln kann, müssen 
eine Reihe von Voraussetzungen erfüllt sein, was im 
Einzelnen hier nicht zu erörtern ist. Dabei ist ein wich¬ 
tiger Punkt eine Entfernung vom Äquator von min¬ 
destens 4 bis 5 Breitengraden, was ein Hinweis dar¬ 
auf ist, dass in der Entstehungsphase die Corioliskraft 
eine Rolle spielt. So weisen die Tropischen Zyklonen 
auch eine ausschließlich zyklonale Vorticity auf 

Hier interessiert nun das Kräftegleichgewicht des 
zyklostrophischen Windes. Dieses ist natürlich wegen 
der erwähnten Rolle der Corioliskraft nirgends ideal 
erfüllt, wohl aber in guter Näherung im inneren Be¬ 
reich (Durchmesser < 300 km) des Sturmes und weit 
genug entfernt von der Erdoberfläche, um auch 
Reibimgskräfte (Abschn. 18.6) auszuschließen. 

Tornados sind stark rotierende Luftsäulen, die 
sich aus Gewitterwolken heraus schräg oder senk¬ 
recht nach unten entwickeln und den Erdboden 
erreichen. Sie sind nahezu immer deutlich sicht¬ 
bar als trichter- oder röhrenförmige Wolken. Sie 
besitzen Durchmesser bis über 1 km. Vor allem die 
größeren Tornados mit Durchmessern von mehr 
als 100 m entwickeln am Erdboden Windstärken 
von bis zu 150 m s”*. Der Luftdruck im Inneren des 
Wirbels ist bis zu mehr als 50 hPa niedriger als 
außerhalb. Dies weiß man aber nicht sicher, denn 
noch niemand hat den Luftdruck in einem Torna¬ 
do zuverlässig gemessen. Tornados über Wasser 
nennt man Wasserhosen (water spouts). Sie sind 
meist relativ klein mit Durchmessern bis zu 50 m. 

Tornados werden wegen ihres oft rüsselartigen 
oder trompetenförmigen Aussehens auch als Trom¬ 
ben bezeichnet (italienisch tromha = Trompete). 
Oft nennt man auch nur die kleinen Tornados 
Tromben. Da es jedoch schwierig ist, eine Skalen¬ 
grenze (z. B. des Durchmessers) zu finden, unter¬ 
halb der der Wirbel weniger gefährlich ist, wollen 
wir hier in Übereinstimmung mit dem Glossary of 
Meteorology der American Meteorological Society 
(Glickman 2000) alle Wirbel, die sich aus konvek¬ 


tiven Wolken nach unten entwickeln und den Erd¬ 
boden erreichen, Tornados nennen. 

Tornados sind Wirbelröhren, in denen gewalti¬ 
ge, nach oben gerichtete Vertikalwinde herrschen. 
Die Röhren reichen vielfach vom Erdboden bis viele 
Kilometer in die Mutterwolken hinauf Letztere sind 
immer große Gewitterwolken, vor allem Supercell 
Storms (das sind besonders effiziente Gewitter, 
Näheres s. Kraus und Ebel 2003), die sich selbst oft 
bis über Tropopausenhöhe hinaus erstrecken. Wo 
immer solche als Ganzes rotierende Lokale Stür¬ 
me (Horizontale Skala < 50 km) auftreten, sei es als 
einzelnes Gebilde oder in Gloud Ginstern, Fronten 
oder Tropischen Zyklonen,kann es zur Entstehung 
von Tornados kommen. Der gewaltige Aufwind 
trägt häufig Gegenstände bis hoch in die Atmo¬ 
sphäre hinauf Da diese dabei auch horizontal trans¬ 
portiert werden, gelangen sie nach einiger Zeit weit 
von ihrem Ausgangspunkt entfernt wieder zur Erd¬ 
oberfläche zurück. Dies demonstriert neben dem 
Unterdrück im Wirbel und den starken Winden 
zusätzlich die Kraft eines Tornados. 

Sichtbar sind die Tornados durch die vorhande¬ 
nen Wolkenteilchen, die bis zum Erdboden herab rei¬ 
chen und dadurch entstehen, dass die eingesaugte Luft 
imter den im Inneren der Wirbelröhre herrschenden 
tieferen Druck gerät und es dadurch zur Abkühlung 
und Kondensation kommt. Außerdem sieht man den 
hochgewirbelten Staub und andere hochgehobene 
Materie. Der gesamte Wirbel kann einen größeren 
Durchmesser besitzen als der so sichtbare. 

Die Wissenschaft besitzt letztlich keine Klarheit 
darüber, wie Tornados entstehen. Ihre Drehrich¬ 
tung ist meist zyklonal, weil sie immer in Verbin¬ 
dung mit großen mesoskaligen konvektiven Syste¬ 
men (den großen Gewittern) entstehen, bei denen 
die Gorioliskraft zweifellos von Bedeutung ist und 
so auch die Erzeugung von Vorticity in unterschied¬ 
lichen Skalen beeinflusst. 

Das Kräftegleichgewicht des zyklostrophischen 
Windes ist in Tornados in genügender Entfernung 
vom Erdboden in Näherung erfüllt. In Bodennähe 
spielt allerdings die Reibung (Abschn. 18.6) eine 
große zusätzliche Rolle. 

Als quantitatives Beispiel für die in einem Tor¬ 
nado wirkenden Kräfte sei hier mit \R\ = 300 m 
und V= 30 m s~^ eine Zentrifugalbeschleunigung 
IZ1 = vV IRI = 3 m s~^ errechnet. Die Gorioliskraft ist 
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mit/y ai 3 • 10”^ m s“^ drei Größenordnungen kleiner, 
der Betrag der Druckgradientkraft 1 /p \ dpidn \ somit 
in sehr guter Näherung gleich \Z\. Für den Druck¬ 
gradient gilt I dp! ö« I = 3 Pa m“^ = 9 hPa/ 300 m. Als 
Unterdrück im Kern des Tornados gegenüber der 
Umgebung ergibt sich also Ap = 9 hPa; bei Annah¬ 
me einer Windstärke U = 50 m s“^ wären es 25 hPa. 
Man kann sich vorstellen, dass die Zerstörungen, 
die ein Tornado an Gebäuden anrichtet, teilweise 
aus diesem in seiner Zugbahn plötzlich über die 
Häuser gestülpten Unterdrück resultieren. Ein Haus 
mit geschlossenen Fenstern, bei dem also kein ra¬ 
scher Druckausgleich hergestellt werden kann, er¬ 
fährt so sehr starke Kräfte von innen auf Wände 
und Fenster, denen die schwächsten Teile zuerst 
nachgeben. Bei Ap = 9 hPa sind es 900 N m“^ 
= 900 (kg m s“^)/m^, was einem Gewicht von etwa 
100 kg pro m^ entspricht. Allerdings ist man heute 
der Ansicht, dass die Schäden, die Tornados anrich- 
ten, im Wesentlichen durch die extremen horizon¬ 
talen Windstärken entstehen. 

Sand- oder Staubtromben (auch Kleintromben, 
Sand- oder Staubhosen, Sand- oder Staubteufel, 
sand- oder dust-devils genannt). Dies sind kleine, 
auch vertikal stehende Bewegungssysteme zwi¬ 
schen 1 bis 100 m Durchmesser, die ganz anders 
entstehen als die Tornados. Während letztere sich 
aus der Wolke nach unten entwickeln, bilden sich 
Sandtromben von unten her, also vom Erdboden 
nach oben, bei sehr labiler bodennaher Schichtung, 
also vor allem über stark aufgeheizten wüsten¬ 
haften Gebieten. In ihnen schafft sich die boden¬ 
nahe Atmosphäre einen sehr wirksamen Transport 
fühlbarer Wärme weg von der stark überhitzten 
Erdoberfläche. Etwa die Hälfte der dust devils dre¬ 
hen zyklonal, die andere Hälfte antizyklonal. Wie 
bei den Tornados steigt auch in den Sandtromben 
die Luft mit hoher Geschwindigkeit auf und reißt 
Sand und lose Gegenstände mit sich hoch. Dieses 
transportierte Material macht sie beobachtbar. 


18.5 Der Trägheitskreis 

Nun wird der Modellfall behandelt, in dem aus ir¬ 
gendeinem Grunde eine Windgeschwindigkeit vor¬ 
handen ist, diese aber dann weder durch Reibung 
noch durch einen Druckgradienten weiter beein¬ 
flusst wird. Die Strömung geht in dieser Situation 


in eine Kreisbewegung über, in der sich die Gorio- 

lis- und die Zentrifugalkraft balancieren. Sie ist 

■ definiert durch F^=0 und F^=0. 

m Das Kräfle-Gleichgewicht wird durch -(- Z= 0 
beschrieben. 

■ Beide Kräfte stehen senkrecht auf den Stromli¬ 
nien. 

m Formal gilt 

I I 

— + fV^0 V = /R 

Da V stets positiv sein muss, besitzt die Glei¬ 
chung nur für R < 0 (d. i. die antizyklonale Be¬ 
wegung) eine physikalisch sinnvolle Lösung; 
s. dazu Bild 18.9 mit I Vh I ~ unserer An¬ 
nahme, dass keine Bahnbeschleunigung stattfin¬ 
det, ist ^konstant; damit muss bei festem/auch 
R konstant sein. Die errechnete und in Bild 18.9 
gezeigte Stromlinie ist also ein Kreis. Wir nen¬ 
nen ihn Trägheitskreis. 

m Die Umlaufzeit eines Teilchens auf diesem Kreis 
nennen wir t. 

~ 27i|r| 27t|R| 271 7t 

y /|r| / T2sm<p 

Das ist die Periode der Trägheitsschwingung. 
Diese ist auch identisch mit der Hälfte der Zeit, 
die ein Foucault-Pendel braucht, um sich um 
360° zu drehen; deshalb heißt t auch „halber 
Pendel-Tag“ {one half pendulum day). Tabel¬ 
le 18.3 zeigt einige Werte für t und den Radius 
des Trägheitskreises in Abhängigkeit von der 
geographischen Breite (p. 
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Tabelle 18.3. 

Zahlenwerte zum Träg¬ 
heitskreis 


<p 

in grad 

f= 2Qs\n(p 
in 10"''s"^ 

f 

in h 

\R\ =V/f 

(bei 1/= 10 m s"') in km 

0 

0 

CO 

oo 

20,0 

0,50 

35,0 

200 

43,3 

1,00 

17,5 

100 

60,0 

1,26 

13.8 

79 

90,0 

1,46 

12,0 

69 


Diese Lösung der Bewegungsgleichung ist zwar 
recht interessant, besitzt aber in der dargestellten 
Form mit der hier benutzten Voraussetzung stati¬ 
onärer Verhältnisse keine Bedeutung. Das ist anders 
bei instationären Luftbewegungen, bei denen Träg¬ 
heitsschwingungen mit den in Tabelle 18.3 darge¬ 
stellten Perioden auftreten. Diesem Phänomen 
wenden wir uns nun zu. 

Ausgangspunkt der Betrachtung sei folgendes 
Problem: Im Falle eines genügend großen Wertes 
von / und eines vorhandenen Druckgradienten 
existiert ein Wind v, der sich aber nicht im geostro- 
phischen Gleichgewicht befindet. Vielmehr besteht 
eine beachtliche Differenz v -v^= v^g, also ein von 
Null verschiedener ageostrophischer Wind Wie 
schafft es dann die Atmosphäre, dass sich ein geo- 
strophischer Wind einstellt? Dabei muss es Ände¬ 
rungen mit der Zeit geben. Das heißt, unsere bis¬ 
herigen in diesem Kap. 18 benutzten Voraussetzun¬ 
gen, dass es keine Bahnbeschleunigung gibt und 
dass das Windfeld stationär ist, müssen wir fallen 
lassen, wenn wir dieses Problem angehen. So gilt 
die vollständige Bewegungsgleichung für den Ho¬ 
rizontalwind, die wir zunächst allerdings für den 
reibungsfreien Fall behandeln: 


dv 

dt 



Beachte, dass wir hier den Horizontalwindvek¬ 
tor Vjj einfach mit v bezeichnen und auch Vjj = V be¬ 
nutzen. dv/dt enthält also nicht nur die Zentri¬ 
fugalbeschleunigung, sondern auch die Bahnbe¬ 
schleunigung und das instationäre Verhalten von v, 
das ist dvidt. Synonym für den Druckgradienten kön¬ 
nen wir wegen Vg = (1/ pf) kxVp den geostrophischen 
Wind Vg benutzen. Wir nehmen an, dass die Felder 
von Vp bzw. Vg konstant sind. Damit gilt dVg/dt = 0. 
So läßt sich die obige Gleichung umformen in 


d(v- Vg) 

d^ 


-/A:x(v-Vg) bzw. 



-/fcXTag 


Eine einfache Lösung dieser Differentialglei¬ 
chung ergibt sich in der komplexen Zahlenebene, 
wobei man die x-Komponente als den reellen und 
die y-Komponente als den imaginären Anteil dar¬ 
stellt und so 


V ^U + lV Vg = Ug -t IVg v^ 


= + IV, 


setzt. Die Komponenten der Differentialgleichung 
für den ageostrophischen Wind lauten 


J- J *^^ag J- 

- /v und = -/ 


dt 


dt 


Die zweite dieser Gleichungen wird mit der imagi¬ 
nären Zahl i (i^= -1) multipliziert und zur ersten 
addiert, und man erhält 


-Kg+iVag) = -i/Kg+i^ag) 


dt 


i/Va 


Als Lösung ergibt sich mit = g zur Zeit t = 0 
und mit der Eulerschen Formel exp(i«) = cos a 
-H i sin a 

^ag = v^g.o exp(-i/t) = v^g_o(cos/t - isin/t) 

oder in Real- und Imaginärteil, d. h. in die Kompo¬ 
nenten, zerlegt 

w,g = u - Ug = (u - Ug)o cos /f + (v - Vg)o sin ft 
i'ag = i'-Tg = -(u-Mg)oSin/t-l-(v-Vg)oCOs/t 
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Hier tritt mit der Kreisfrequenz/wieder die be¬ 
reits oben definierte Periode der Trägheitsschwin¬ 
gung 2;i//auf. Die Koordinaten von beschrei¬ 
ben einen Kreis mit dem Radius 1 v^g ^ |. Dies er¬ 
kennt man an exp(-i/t), aber auch an der sich durch 
Quadrieren der letzten beiden Gleichungen erge¬ 
benden Kreisgleichung 

^ag ^ag ~ ^^ag ,0 ^ag,o) ~ /ag,o| 

Dieser Kreis wird in der Umlaufzeit F= 27t//durch¬ 
laufen. 

Mit Hilfe von Bild 18.10a-c diskutieren wir jetzt 
drei Fälle, wobei - wie oben schon betont - der 
Vektor Vg als Synonym für den Druckgradienten 
benutzt wird: 

a Tg ^ 0, Tag.o ^ 0: das ist der allgemeine Trägheits¬ 
kreis; 

b Vg^O, Vo=0: das ist der Trägheitskreis, der 
sich bei vorhandenem Druck¬ 
gradient aus dem Stillstand des 
Windes entwickelt; 

c Vg=0, T= v^g: das ist der reine Trägheitskreis, 
wie wir ihn zu Beginn des Ab- 
schn. 18.5 behandelt haben. 

In den Bildern sind die Vektoren v^^g und der ak¬ 
tuell herrschende Wind v = Vg-l- v^g dargestellt, wie 
sie sich im Verlauf der Zeit ändern. Dabei be¬ 
schreibt V (bildlich die Spitze dieses Vektors) eine 
Kreisbahn mit der Umlaufzeit 27t// und dem Radi¬ 
us I v^g 1 um das konstante Vg (bildlich um die Spit¬ 
ze des Vektors Vg). 


Die Fälle a und b lösen das eingangs aufgewor¬ 
fene Problem: Wir erkennen, dass in dem hier ge¬ 
gebenen reibungsfreien Fall das vom Gleichge¬ 
wichtszustand Vg abweichende aktuelle v keines¬ 
wegs langsam in den Zustand v = Vg hineinschleicht, 
sondern jene oben besprochene Schwingung um 
Vg herum durchführt, deren Amplitude umso grö¬ 
ßer ist, je größer das anfängliche v^g, also die Ab¬ 
weichung vom Gleichgewichtszustand, ausfällt. Bei 
dieser Schwingung überschießt v sogar und er¬ 
reicht deutlich größere Beträge als | Vg | .Wir erken¬ 
nen auch, dass im vollständig reibungsfreien Fall 
der Gleichgewichtszustand nie erreicht wird. Wir 
schauen uns diesen Prozess nun in Bild 18.11 an¬ 
hand einer Trajektorie für Fall b an, in dem 

w = Wg (1 - cos ft) und V = Wg sin ft 

gilt. Damit werden die Koordinaten der von x = 0 
und y = 0 zur Zeit t=0 ausgehenden Trajektorie 
(s. Abschn. 16.3) durch 



f 1 • 


^1 1 


t —sm ft 

l / J 

und y = Wg 

-cos ft 

[ff ) 


beschrieben. Diese Kurve besitzt die Form einer 
Zykloide. 

Im reibungsfreien Fall wird, ausgehend von ei¬ 
nem von Null verschiedenen ageostrophischen 
Wind, der geostrophische Gleichgewichtsfall also 
nie erreicht. So bedarf es hier der Reibung, um den 
ageostrophischen Wind und somit die Amplitude 
der oben errechneten Schwingung zu dämpfen. Der 
Windvektor v nähert sich dann dem Vektor Vg in 
einer Art Spiralenbewegung (überlege dies anhand 




Bild 18.10. Windvektoren v= = aktueller Wind, Vg= geostrophischer Wind und v„g=v -Vg= ageostrophischer Wind in 
Punkt P für die im Text erläuterten Fälle a, b, c des Trägheitskreises, v und ändern sich mit der Zeit bei festgehaltenem 
geostrophischen Wind. Für Fall c ist die Trajektorie = Stromlinie ein Kreis, wie er auch in Bild 18.9 gezeichnet ist 
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Bild 18.11 . Trajektorie für den Fall b von Bild 18.10, bei 
dem die aktuelle Windgeschwindigkeit im Anfangszeit¬ 
punkt V|) = 0 und der geostrophische Wind Das Bild 
ist gezeichnet mit u^= 10 ms^\ und/= lO^“* s^*. Auf 
der Trajektorie ist alle 2 h ein Markierungspunkt ange¬ 
bracht; die Zahlenwerte geben die vom Anfangszeitpunkt 
an vergangene Zeit in h an 

der Bilder 18.10a und b). Dies soll im Detail hier nicht 
mehr dargestellt werden, weil die Behandlung des 
Problems mit Reibung einigen Aufwand bedeutet. 

ln Bild 18.10c ist Vg= 0 und so auch Fp= 0. Eine 
Trajektorienanalyse ergibt hier einen Kreis mit dem 
Radius R analog zu Bild 18.9 (diesen sollte der Leser 
als Übung zeichnen). Da | \ in allen hier disku¬ 

tierten Lösungen eine Konstante ist, gilt im Falle c 
mit V = v^g auch \v\=V= const. Mit t= Periode ei¬ 
nes Umlaufs gilf V=2n\R\/t,ft = 2n und so auch 
V=f\R\, womit wir nicht nur die Trajektorie von 
Bild 18.9, sondern auch den dort verwendeten For¬ 
malismus wieder erkennen. 

Von Bedeutung ist der Trägheitskreis z. B. beim 
Phänomen des nächtlichen Grenzschicht-Strahlstroms 
(engl, low-level jet, LLJ), einem nachts auftretenden 
Maximum der Windstärke in der Atmosphärischen 
Grenzschicht (s. Abschn. 10.1.3). Das Maximum ist oft 
deutlich größer als der Betrag des geostrophischen 
Windes und tritt in einigen 100 m Höhe auf. Außer¬ 
dem dreht die Windrichtung in Nächten mit einem 
LLJ exakt entsprechend der oben ausgerechneten Pe¬ 
riode der Trägheitsschwingung. Die Erklärung ist 
recht einfach: Wenn der Wind in der Atmosphärischen 
Grenzschicht (z. B. in 300 m Höhe) abends deutlich 
vom geostrophischen Wind abweicht (s. dazu Ab¬ 
schn. 18.6) und sich die Reibimg durch die Zunah¬ 
me der statischen Stabilität beträchtlich verringert 
(s. Kap. 12; beachte, dass tagsüber, also bei labilerer 
Schichtimg und kräftigen Vertikalbewegungen, die 
Reibung recht groß ist), haben wir genau die in 
Bild 18.10a gezeigte Ausgangslage. Aus dieser ent¬ 
wickelt sich dann die genannte Trägheitsschwingung 
und das geschilderte Phänomen. 


18.6 Der Einfluss der Reibung 

Den durch Reibung beeinflussten Wind erläutern 
wir zunächst für den einfachsten Fall, dass nur die 
Druckgradientkraft Lp und die Reibungskraft Lj^ eine 
Rolle spielen. Durch diese Bedingung ist der anti¬ 
triptische Wind (s. die letzte Zeile von Tabelle 18.1) 
definiert. Das Kräftegleichgewicht wird durch 
Lp+ Ljj= 0 beschrieben, wie es Bild 18.12 zeigt. 

Bei fehlender Gorioliskraft und Zentrifugalkraft 
weht der Wind in Richtung des Druckgefälles, also 
genau entgegengesetzt zur Richtung der Reibungs¬ 
kraft. Beispiele finden sich in der bodennahen 
Reibungsschicht dort, wo man die Gorioliskraft ent¬ 
weder wegen der Äquatornähe vernachlässigen 
kann oder wenn es sich um so kleinskalige Syste¬ 
me handelt, dass deren Zeitskala T viel kleiner als IIf 
ist (s. dazu die Erläuterungen in Abschn. 17.2G). 

Lp wirkt aber im Allgemeinen nicht einfach in 
genau entgegengesetzter Richtung von v^. Einen 
derartigen Ansatz, nämlich F^=-k- {k ist ein 
Faktor, der auch die unterschiedlichen Einheiten 
von Lp und Vjj berücksichtigt), macht man in man¬ 
chen Fällen als einfache Approximation. Er heißt 
Guldberg-Mohnscher Ansatz, ist aber, wie nun ge¬ 
zeigt wird, nicht korrekt, wenn auch die Goriolis¬ 
kraft von Bedeutung ist. Wir betrachten deshalb 
nun den Reibungseinfluss zusammen mit Lp und 
Lc>wie es die vorletzte Zeile von Tabelle 18.1 zeigt. 
Wir gehen also vom geostrophischen Gleichgewicht 
zu einem neuen über, in dem zusätzlich Lp wirkt. 

Die horizontale Bewegungsgleichung in vekto¬ 
rieller Form bei stationären Verhältnissen, gerad¬ 
linigen Isobaren und vernachlässigbarer Advekti- 
on lautet 


Vp-/fcxv-t- 
P 



= 0 


T 

p-Ap- 


P 


H 



Bild 18.12. Zum antitriptischen Wind 


( 1 ) 
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Darin ist wieder v = v^ und V = Vjj. Die Reibungs¬ 
kraft ist in der einfachen in Abschn. 17.2C erläu¬ 
terten Weise mit einem turbulenten Diffusions¬ 
koeffizienten K angesetzt. Wenn man entsprechend 


-lvp = /kxv (2) 

P 

den Druckgradienten durch den geostrophischen 
Wind ausdrückt, erhält man für sie 


dz 


k”] 

V dz) 


= fkx{v-v) 


(3) 


Dies zeigt, dass der hier dargestellte Reibungsvektor 
(linke Seite) senkrecht auf dem vertikalen Ein¬ 
heitsvektor k steht, also horizontal verläuft, und vor 
allen Dingen senkrecht auf dem ageostrophischen 
Windvektor (v- v„). 

Da wir so die Richtung des horizontalen Rei¬ 
bungsvektors relativ zu v und kennen, können 
wir in Bild 18.13 Vektordiagramme des Gleichge¬ 
wichts der horizontalen Beschleunigungen Fp, 
und Fp zeichnen. Dies geschieht im linken Teilbild 
für einen großen, im rechten für einen deutlich klei¬ 
neren Reibungseinfluss. Die „Konstruktion“ dieser 
Bilder erfolgt auf folgende Weise: 

■ zeichne Fp in einem entsprechenden Feld gerad¬ 
liniger Isobaren; 

■ da Ff. -(- Fp die Druckgradientkraft balanciert, ist 
der Betrag dieser Summe aus zwei Vektoren 
gleich groß wie Fp und besitzt eine Richtung, 
die genau entgegengesetzt zu Fp verläuft; 

■ da I Vg I = (1/ pf) I Vp I imd Vg bei nach Norden wei¬ 
sendem Fp nach Osten zeigt,kann man Betrag und 
Richtung des geostrophischen Windes einzeichnen; 


■ da der reibungsbehaftete Wind v = Vjj bei star¬ 
ker (schwacher) Reibung viel (wenig) kleiner als 
Vg ist, eine Komponente ins Tief hinein besitzt 
und dabei einen mit der Stärke der Reibung zu¬ 
nehmenden Winkel Aa zwischen v und Vg (dies 
alles ergibt sich aus Beobachtungen und Theo¬ 
rie, Näheres siehe unten), kennen wir den qua¬ 
litativen Verlauf von v. Quantitativ nehmen wir 
einfach an: für unser Beispiel „großer Reibungs¬ 
einfluss“ im linken Teilbild („kleiner Reibungs¬ 
einfluss“ im rechten Teilbild) A«=30°(15°), 
|v| = 0,3-|Vg|(0,9-|Vg|); 

■ dann läßt sich der Differenzvektor v - Vg, die 
Richtung von Fp senkrecht auf v - Vg und die 
Richtung von Ff. senkrecht auf v = Vh zeichnen; 

■ die Beträge (Länge der Pfeile) von Fp und Ff. 
orientieren sich unter Verwendung des Paralle¬ 
logramms der Kräfte an der bereits vorhande¬ 
nen Summe Ff.-(- Fp. 

Der reibungsbehaftete Wind besitzt also eine 
Komponente in den tiefen Druck hinein, es ist kein 
isobarenparalleler Wind. In der Atmosphärischen 
Grenzschicht = Reibungsschicht ist dieser Winkel 
am Erdboden am größten und nimmt dann mit der 
Höhe ab, bis der Wind an der Obergrenze der Grenz¬ 
schicht (diese kann zwischen einigen 100 m und 
mehr als 2 000 m schwanken) dem geostrophischen 
Wind entspricht. Die Windstärke nimmt auch ste¬ 
tig mit der Höhe zu, bis sie etwa | Vg | erreicht. Die¬ 
sen prinzipiellen Verlauf des Grenzschicht-Windes 
mit der Höhe zeigt Bild 18.14. Die Ordinate stellt 
die j-Komponente der Windgeschwindigkeit, die 
Abszisse ihre x-Komponente dar. Dünn eingezeich¬ 
net sind so die Windvektoren in den Höhen 100,150, 
200 imd 250 m und etwas dicker, nur in x-Richtung 
verlaufend, der geostrophische Wind. Die Punkte be- 


Bild 18.13. 

Vektordiagramme des Gleich- 

V; T 

gewichtes von Fp, Ff. und Fp 
und der sich dabei ergebende 
Horizontalwind Vjj. Auch der 
geostrophische Wind und \ 

der Ablenkungswinkel Aa i 

sind eingezeichnet. Das linke 

Bild stellt einen Fall mit star- / 

ker Reibung dar; im rechten 

Bild ist die Reibung deutlich / 

Vu _ ^ 

“ '^g 


schwächer _ ^ 

Jff + Fp H 
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Bild 18.14. Einfaches Modell der Zunahme und der Drehung des reibungsbehafteten Horizontalwindes mit der Höhe 
in der Atmosphärischen Grenzschicht. Die Zahlen an den Windpfeilen sind die Höhen in m, für die diese Windgeschwin¬ 
digkeitsvektoren gelten, bezeichnet den geostrophischen Wind. Die Punkte vervollständigen das Bild derart, dass sie 
die Komponenten der horizontalen Windgeschwindigkeit entsprechend den gewählten Koordinaten in 50 m-Abstän- 
den über der Erdoberfläche angeben 


zeichnen die Pfeilspitzen der Windvektoren oder die 
Komponenten des jeweiligen Windvektors in den u- 
V- Koordinaten. Punkte sind aber nicht nur für die 
vier oben genannten Höhen über der Erdoberflä¬ 
che eingezeichnet, sondern von z = 0 (wo u = 0 und 
V = 0 ist) angefangen alle 50 m. Vom Ausgangspunkt 
der dünn gezeichneten Windvektor-Pfeile, das ist 
gleichzeitig auch v^ = 0, läßt sich über die Pfeil¬ 
spitzen bzw. durch die Punkte eine Spirale zeich¬ 
nen, die sich um die Spitze von sehr rasch ganz 
eng eindreht. Diese die Endpunkte der Vektoren 
verbindende Linie ist ein Hodograph (griech. hodos 
= Weg, Strecke; = schreiben) der Geschwin¬ 

digkeitsvektoren. Die spezielle, hier vorliegende, 
spiralenförmige Kurve nennt man Ekman-Spirale, 
weil der schwedische Ozeanograph V. W. Ekman ei¬ 
nen analogen Verlauf des Strömungsvektors mit der 
Tiefe in der ozeanischen Reibungsschicht 1905 zum 
ersten Male ausgerechnet und 1906 auf eine mög¬ 
liche Anwendung seiner Resultate in der Meteoro¬ 
logie hingewiesen hat. Für die Atmosphäre führte 
der englischen Hydrodynamiker G.I. Taylor 1915 
unabhängig von Ekman eine ähnliche Rechnung 
durch; Taylor zeichnete aber keinen Hodographen. 
Die in Bild 18.14 gezeigte Ekman-Spirale ist ent¬ 
sprechend der einfachen, weiter unten erläuterten 
Theorie berechnet. 

Es ist sicher unbefriedigend, dass wir in der Kon¬ 
struktion von Bild 18.13 den reibungsbehafteten 
Wind V = Vh über Annahmen in das Diagramm ein¬ 
gefügt haben. Die Größe v kann prinzipiell auch 
hier wie in den anderen Fällen dieses Kapitels aus 
der Bewegungsgleichung berechnet werden. Die 


Problematik dieses Ausrechnens liegt bei Hinzu¬ 
nahme der Reibung aber darin, dass in der benutz¬ 
ten Formulierung von F^= dldz{Kdvldz) der tur¬ 
bulente Diffusionskoeffizient K selber noch von v 
abhängt und dass damit nichtlinear in v ist und 
die Differentialgleichungen (1) oder (3) nicht ana¬ 
lytisch gelöst werden können. Wenn wir allerdings 
(die Natur sehr stark vereinfachend) K als konstant 
annehmen, ist das anders. Mit v -v^= läßt sich 
Gl. (3) bei ebenfalls konstantem Vg in eine homo¬ 
gene lineare Differentialgleichung 2. Ordnung für 
den durch die Reibung bedingten ageostrophischen 
Wind Vjjg umformen: 

- 

K^-fkxv^=0 (4) 

dz 

oder in Komponentenform 

d\, 

K^ + /v,g=0 (4a) 

a'v,g 

^^-/»ag=0 (4b) 

Mit ihrer Lösung können wir auch das oben 
kurz angeschnittene Problem der Ekman-Spirale 
vertiefen. Wir erhalten sogar diese Spirale. Die 
Gleichungen (1), (3) oder (4) werden auch als 
Ekman-Gleichungen bezeichnet, wobei Ekman und 
auch Taylor mit einem konstanten K gearbeitet 
haben, eben weil dies mathematisch leichter hand¬ 
habbar ist. 
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Wie beim Trägheitskreis behandeln wir auch 
das hier vorliegende Problem wieder in der kom¬ 
plexen Zahlenebene, wobei die imaginäre Einheit i 
durch i^= -1 definiert ist. Damit beschreibt man 
die Zerlegung der Geschwindigkeitsvektoren in 
ihre Komponenten durch eine Aufteilung in einen 
Real- und einen Imaginärteil 


V = u + iv 




^ag -«ag+l^ag 


Multiplikation der Gl. (4b) mit i und Addition des 
Ergebnisses zu (4a) führt zu 


9'i^a. 

K-^-ifv^=0 


dz^ 


(5) 


Die Lösung dieser homogenen Differentialglei¬ 
chung zweiter Ordnung vollzieht sich in einzelnen 
Schritten: 


■ Lösungsansatz-. 

v^g = exp(imz) (6) 

■ Dies eingesetzt in (5) führt zu der charakteri¬ 
stischen Gleichung 


mit 

a = 

Die allgemeine Lösung setzt sich aus den bei¬ 
den speziellen (partikulären) Lösungen zusam¬ 
men, die entstehen, wenn man die beiden Wur¬ 
zeln von m in den Lösungsansatz (6) einsetzt. 
Dabei kommen die Integrationskonstanten Cj 
und C 2 ins Spiel: 

Vag = - i^g = Q exp(-t (1 -t i) ■ az) 

+ C 2 exp(- (1 -h i) • az) 

Randbedingungen: 

- fürz = 0 gilt die bereits in Abschn. 17.2G er¬ 

wähnte no-slip-Bedingung, also 
V = 0, womit (7) zu -Vg= C^ + C 2 
führt; 

- für z=oo (das heißt weit genug von der 

Oberfläche weg) gilt das geostro- 
phische Gleichgewicht, also v = Vg. 
Dies wird erfüllt durch Cj = 0. 

Es gilt also: Cj = 0 und C 2 = -Vg. 

Lösung: 



- i/exp(imz) - m^Kexp(imz) = 0 


V - Vg = -Vg exp(-az) • exp(-iaz) 


und zu 


Mit der Eulerschen Formel 


m 


2 



■ Die Wurzeln von m sind 


exp(-iaz) = cos(flz) - isin(az) 
ergibt sich 


m = ±J 


Mit 


-1 


H 


(diese Identität läßt sich durch Quadrieren be¬ 
weisen) folgt 


m = ±J^ - ij^ = ±(1 - i)J^ = ±(1 - i)a 
\2K \2K \2K 


V = Vg[l - exp(-az)cos(flz)-t exp(-flz)isin(az)] 


Aufteilung in Real- und Imaginärteil: 

H = Ug [1 - exp(-az) cos(az)] - Vg exp(-az) sin(flz) 

( 8 ) 

V = Vg [1 -exp(-az) cos(flz)] -I- Mg exp(-az)sin(flz) 

Pür Vg= 0 ergibt sich als spezielle Lösung ohne 
Einschränkung der Allgemeinheit, wenn man 
die x-Richtung des Koordinatensystems in die 
Richtung von Vg legt. 
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u - u il — exp(-az)cos(flz)) 

(9) 

V = Wg exp(-az)sin(flz) 

Diese Gleichung ausführlich zu diskutieren, 
würde den Rahmen dieser Einführung in die Me¬ 
teorologie sprengen. Wir sehen aber sofort, dass für 
große Höhen z - wie bei den Randbedingungen 
gefordert - die jy-Komponente des Windes (also v) 
gegen 0 geht und die x-Komponente sich dem in 
x-Richtung verlaufenden geostrophischen Wind 
mit w = Wg annähert. Dies ist nun in Bild 18.14 ge¬ 
zeichnet. Diese Darstellung ergibt sich, wenn man 
Gl. (9) mit K = 1 m^s”', /= 1 • 10“^ s”^ und somit 
a = [/7(2K)]''^= 7,07 ■ 10”^ m''= 1/(141 m) für z zwi¬ 
schen 0 und 1000 m auswertet und die Lösungen 
für z = 0 m, 50 m und alle Vielfachen von 50 m mit 
einem Punkt kennzeichnet. 

Die oben benutzte Annahme K= const bedeu¬ 
tet eine erhebliche Vereinfachung. In Wirklichkeit 
ist der turbulente Diffusionskoeffizient nicht nur 
von der Windgeschwindigkeit abhängig, sondern 
auch sehr empfindlich von der Höhe z und von der 
thermischen Stabilität. Unser Bild 18.14 soll so auch 
nur zur Erklärung des Prinzips der Höhenvariation 
des reibungsbehafteten Windes dienen. Der Voll¬ 
ständigkeit halber sei aber noch ein vergleichba¬ 
res Bild gezeigt, dem Messungen (Genaueres siehe 
bei Mildner (1932) und Lettau (1950)) zugrunde 
liegen. Das Bild 18.15 stellt das „Leipziger Wind¬ 
profil“ dar. Wir erkennen aus dem Vergleich der 
Bilder 18.14 und 18.15, dass das Prinzip der Höhen¬ 
abhängigkeit des reibungsbehafteten Windes in der 
gerechneten Ekman-Spirale von Bild 18.14 richtig 
wiedergegeben ist. 

Der oben eingeführte Ablenkungswinkel (engl. 
cross isobar angle) A« des von der Reibung beein¬ 
flussten Windes aus der Richtung «gegenüber dem 


geostrophischen Wind aus der Richtung «^ ist 
A«= «g- «.Wenn wir die Werte am Erdboden mit 
dem Index 0 bezeichnen, so finden wir in z = 0 ein 
A«q= «g- «Q. Dies A«o ist eine Funktion von 

a der Rauhigkeit der Erdoberfläche; man beob¬ 
achtet eine Zunahme von A«^ mit der Boden¬ 
rauhigkeit. Letztere ist sehr klein über dem Oze¬ 
an, deutlich größer über flachem Land und sehr 
groß über stark inhomogenen Oberflächen (z. B. 
Städten); 

b der Stabilität der Schichtung; Aa^ nimmt dabei 
zu mit zunehmender Stabilität. In diesem Falle 
ist die vertikale Diffusion eingeschränkt, und das 
bedeutet, dass die unteren Schichten schwächer 
an den oberhalb der Grenzschicht real wehen¬ 
den geostrophischen Wind gekoppelt sind; 
c der geographischen Breite cp; A«q nimmt mit 
abnehmender geographischer Breite, d. h. mit 
abnehmendem /= 2/2 sin rp, zu. Man erkennt 
mit Hilfe des Bildes 18.13, dass mit relativ zu den 
anderen Kräften abnehmendem der Ablen¬ 
kungswinkel zunimmt. Für Lj. = 0 bei = 0 wird 
A«o= 90°. 

Werte dieser Abhängigkeiten zeigt Tabelle 18.4. 
In Bild 18.13 wurde die Windbewegung schräg 
zu den Isobaren bzw. der durch die Reibung beding¬ 
te ageostrophische Wind v^g=v- Vg bei geradlini¬ 
gen Isobaren erläutert. Bild 18.16 zeigt den boden¬ 
nahen Wind bzw. den Wind in der Reibungsschicht 
in einem Tief (links) und einem Hoch (rechts). Man 
erkennt, dass durch den in der Reibungsschicht 
schräg zu den Isobaren wehenden Wind ein Druck¬ 
ausgleich stattfindet. 

Dieser ist natürlich umso intensiver, je größer 
A«q ist. So füllen sich Zyklonen über Land rascher 
auf als über dem Ozean, was auch für Tropische 


Bild 18.15. 

Das „Leipziger Windprofil“ repräsentiert die 
Höhenabhängigkeit der horizontalen Windge¬ 
schwindigkeit in der Atmosphärischen Grenz¬ 
schicht. Die Darstellung entspricht hier der von 
Bild 18.14. Die Punkte kennzeichnen die Größe 
der Windgeschwindigkeits-Komponenten im 
Höhen-Abstand von 50 m, beginnend bei 50 m 
über der Erdoberfläche 
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Tabelle 18.4. 

Richtwerte des Ablenkungs¬ 
winkels AoTq in grad in Ab¬ 
hängigkeit von der Rauhig¬ 
keit der Erdoberfläche, 
der geographischen Brei¬ 
te (p und der Stabilität 
der Schichtung (1 = labil, 
n = neutral, st = stabil). Nach 
Haitiner und Martin (1957) 


Erdoberfläche 

(p=20° 

II 

Ul 

II 

o 

1 

n 

st 

1 

n 

st 

1 

n 

st 

Ozean 

25 

30 

40 

15 

20 

30 

10 

15 

25 

Land, glatt 

35 

40 

50 

25 

30 

40 

20 

25 

35 

Land, mittlere Rauhigkeit 

40 

45 

55 

30 

35 

45 

25 

30 

40 

Land,sehr rauh 

45 

50 

60 

35 

40 

50 

30 

40 

45 




Bild 18.16. Schema des durch Reibungskräfte beeinflussten 
Windes {dicke Pfeile) in einem Tief (links) und einem Hoch 
(rechts). In jedem Teilbild ist eine Isobare dünn ausgezogen 

Zyklonen gilt, die dabei große Verwüstungen an- 
richten. Da die gezeichnete Strömung in der Rei¬ 
bungsschicht des Tiefs zu Konvergenz des Windes, 
im Hoch zu einer Winddivergenz führt, ergibt sich 
über die Kontinuitätsgleichung aufsteigende Luft¬ 
bewegung im Tief und absinkende im Hoch. Diese 
durch Grenzschicht-Reibung entstehenden Verti¬ 
kalwinde setzen sich über die Grenzschicht hinaus 
nach oben fort,bis sie durch entsprechende gegen¬ 
läufige Effekte von div kompensiert werden. Für 
typische synoptisch-skalige Verhältnisse ergeben 
sich Vertikalgeschwindigkeiten von einigen mm s”^ 
oder cm s“\ Da Bewölkung und Niederschlag eng 
an das Auftreten von Vertikalwinden gekoppelt sind, 
haben wir so die Bewölkungs- und Niederschlags- 
Verhältnisse in Hochs und Tiefs pauschal erklärt. 
Man darf aber nie vergessen, dass es auch eine Fülle 
von anderen Einflüssen auf die Entstehung von 


Vertikalwinden und Bewölkung gibt. Hochs und 
Tiefs besitzen zudem eine sehr ausgeprägte hori¬ 
zontale Struktur (z. B. die Fronten, s. Abschn. 20.2). 
Die Vertikalwinde in einem Tief werden durch vie¬ 
le dieser Strukturelemente stärker bestimmt als 
durch die über das Tief gemittelten ageostrophi- 
schen Windkomponenten der Reibungsschicht. Im 
Hoch spielt zudem die Grenzschichtbewölkung 
(s. Abschn. 13.5 und 15.2A3) eine große Rolle. So 
bringen winterliche Hochs meist sehr trübes und 
wolkenreiches Wetter. 

Die in diesem Kapitel erläuterte Klassifikation 
der horizontalen Windsysteme geht im Prinzip auf 
eine Arbeit von H. Jeffreys (1922) mit dem Titel 
„On the Dynamics of Wind“ zurück. Diese Arbeit 
entsprang einer Anregung von Sir Napier Shaw, 
eine quantitative Theorie der katabatischen Win¬ 
de (das sind Fallwinde) zu entwickeln. Beim Ver¬ 
such dazu entschied sich Jeffreys, zunächst eine 
Klassifikation der Winde nach ihren Einflussgrößen 
zu erstellen. Der Ausdruck geostrophischer Wind 
stammt ursprünglich von Shaw, seine heutige 
Bedeutung als Gleichgewichtswind aus Goriolis- 
und Druckgradientkraft enthielt er aber durch 
Jeffreys. Bemerkungen zur Geschichte der Meteo¬ 
rologie findet der Leser nicht allzu viele in diesem 
Buch. Im Literaturverzeichnis sind aber einige 
Werke angegeben, die sich diesem interessanten 
Gebiet widmen. 
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Synoptische Meteorologie 


Kapitel 19 

Allgemeines zur Synoptik 


19.1 Definition, wissenschaftliche und 
technische Grundlagen, Geschichte 

Wir wenden uns nun der Synoptischen Meteorolo¬ 
gie zu. Sie ist das wichtigste Kapitel der Angewand¬ 
ten Meteorologie. Wir definieren dieses Teilgebiet 
hier in Kurzform als Zusammenschau (gr. aövo\j/iq 
= synopsis) der Wettervorgänge in Raum und Zeit mit 
dem Ziel der Wetteranalyse und Wettervorhersage. 
Sie ist das zentrale Anliegen aller Wetterdienste. 

Da das Wetter durch vier-dimensionale Feldgrö¬ 
ßen beschrieben wird, bedarf es zur Wetteranalyse 
auch der vier-dimensionalen Beobachtung in der 
gesamten Troposphäre und der unteren Stratosphä¬ 
re in einer räumlichen und zeitlichen Auflösung, 
die einerseits der Skalenvielfalt der Erscheinungen 
entspricht, aber andererseits auch praktisch durch¬ 
führbar ist. Diese Beobachtung mag am Erdboden 
einfach sein, z. B. die Temperatur- und Feuchte¬ 
messung in einer meteorologischen (Strahlungs- 
schutz-)Hütte oder die barometrische Luftdruck¬ 
messung in der Wetterstation. Die Beschaffung der 
Zustandsdaten der Atmosphäre in verschiedenen 
Höhen über der Erdoberfläche bedarf jedoch aus¬ 
gefeilter Techniken,so z. B.bei der Verwendung von 
Radiosonden oder von Wind-Radar-Geräten. 

Hinzu kommt, dass - wie wir in Kap. 1 bereits 
gesehen haben - Wolken sehr gute Indikatoren für 
Wettervorgänge sind, diese aber in ihrem räumli¬ 
chen Zusammenhang weder von einem guten Boden- 
Beobachtungsnetz und erst recht nicht aus wenigen 
Höhensondierungen erfasst werden können. Auf¬ 
wendige Beobachtungs-Methoden, die hier weiter¬ 
helfen, sind elektromagnetische Fernerkundungs- 
Verfahren. Sie erlauben entweder vom Erdboden 
oder vom Satelliten aus eine großräumige und auch 
teilweise hoch aufgelöste Messung von Strahlungs¬ 
flussdichten in verschiedenen Frequenzbereichen 
und mit deren Hilfe die Erfassung einer Reihe wich¬ 
tiger Größen, nicht nur der verschiedenen Wolken¬ 


parameter, sondern auch der Lufttemperatur, Luft- 
feuchte,Erdboden- und Wolkentemperatur, ja selbst 
der Windgeschwindigkeit und des Niederschlags. 

Das hier nur oberflächlich angeschnittene Pro¬ 
blem der Messung atmosphärischer Zustände und 
Prozesse ist die eigentliche Aufgabe der Experi¬ 
mentellen Meteorologie. Dies ist ein sehr umfangrei¬ 
ches und komplexes Teilgebiet (s. Kap. 3). Die Beob¬ 
achtungen für die Synoptische Meteorologie (dazu 
gehören Beobachtungen am Erdboden,Messungen 
von Flugzeugen, Bojen und Satelliten aus, Einsatz 
von Fernerkundungsverfahren und die umfangrei¬ 
chen Übertragungstechniken) stellen nur einen Teil 
der gesamten Anstrengungen in der Experimen¬ 
tellen Meteorologie dar. 

Die idealerweise sofortige Verfügbarkeit aller 
Beobachtungen erfordert ein leistungsfähiges Nach¬ 
richtenwesen. Der Morse-Telegraph bedeutete in 
seiner Zeit eine erste Erfüllung dieses vorher als 
Fiktion erschienenen Gedankens. 

Zur Wettervorhersage bedarf es zunächst des 
theoretischen Wissens über die atmosphärischen 
Prozesse. Dies ist verankert in der Theoretischen 
Meteorologie, im wesentlichen in der Thermody¬ 
namik und Dynamik. Könnte ein wissender Mete¬ 
orologe die verschlungenen Pfade der zeitlichen 
Entwicklung - das sind, mathematisch formuliert, 
die Lösungen des Systems der hydrodynamischen 
Grundgleichungen - in seinem Kopf kombinieren, 
so wäre es möglich, allein durch Nachdenken - also 
durch Zusammenfügen der naturgesetzlichen Abläufe 
im Gehirn - Vorhersagen zu machen. Dies hat man 
auch jahrzehntelang versucht. Aber das menschliche 
Gehirn stößt da sehr bald an seine Grenzen. Es müßte 
alle in den hydrodynamischen Grundgleichungen 
(s. Abschn. 17.3) verankerten Prozesse berücksich¬ 
tigen und dabei von einem bestimmten Anfangs- 
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zustand, der alle unterschiedlichen Zustände in al¬ 
len Teilen der gesamten Erdatmosphäre und an 
ihrem oberen und unteren Rand erfasst, ausgehen. 
Die durchzuführende Integration der prognosti¬ 
schen Gleichungen in die Zeit würde dann zu neuen 
Zuständen in verschiedenen Teilen der Erdatmo¬ 
sphäre führen. Dies alles ist selbst mit Hilfe mo¬ 
dernster Computer immer noch ein schwieriges 
Unterfangen. Dazu muss der für das menschliche 
Gehirn beschriebene Prozess der Vorwärtsintegra¬ 
tion in geeigneter Form für den Computer formu¬ 
liert werden. Dies geschieht in den numerischen 
Vorhersagemodellen, die auf den hydrodynami¬ 
schen Grundgleichungen basieren. Um diese zu 
entwickeln, wird die Theoretische Meteorologie, die 
Numerische Mathematik und die Informatik im 
höchsten Maße gefordert. Wettervorhersage ist so 
also nicht nur ein Zweig der Angewandten Meteo¬ 
rologie, sondern vielmehr eine interdisziplinäre 
Wissenschaft, die auch in Zukunft einer starken 
Herausforderung ausgesetzt sein wird. 

So fließen in der Synoptischen Meteorologie 
viele Entwicklungen in Wissenschaft und Technik 
zusammen: die Technik der meteorologischen In¬ 
strumente, der Fernerkundungs-Sensoren und der 
Nachrichten-Übermittlung, ferner Satelliten- und 
Computer-Technologie, die Theorie zur Auswer¬ 
tung der direkt gemessenen Größen, um daraus die 
meteorologisch relevanten Größen zu bestimmen, 
und schließlich die Erkenntnisse in Theoretischer 
Meteorologie, Numerischer Mathematik und Infor¬ 
matik. Schließlich darf als letztes der Kette die von 
einem Menschen zu leistende Erstellung der eigent¬ 
lichen Vorhersage auf der Basis der vom Computer 
erstellten Karten und ihre Präsentation nicht ver¬ 
gessen werden. Gerade die Präsentation als Schluß¬ 
stein des gesamten Aufwandes ist derzeit in vielen 
Massen-Medien unbefriedigend. Das hat mannig¬ 
faltige Ursachen. Eine davon ist das mangelnde 
Verständnis der Konsumenten für die Vorgänge in 
der Atmosphäre, auf das die Medien Rücksicht neh¬ 
men. So drängt sich die Frage auf, ob nicht Hand 
in Hand mit dem wissenschaftlich-technischen 
Fortschritt bei der Erstellung der Vorhersagen auch 
ein Lernprozess bei den Hörern, Zuschauern und 
Lesern einhergehen sollte, die Vorgänge in der At¬ 
mosphäre besser zu verstehen. Hier eröffnet sich 
eine große Chance für die im Internet vertretenen 


öffentlichen und privaten Wetterdienste. Zum bes¬ 
seren Verständnis der atmosphärischen Prozesse 
will ja auch das vorliegende Buch beitragen. 

Wetterwirksame Erscheinungen gibt es in nahe¬ 
zu allen Skalen von den langen Wellen, die zur glo¬ 
balen Skala gehören, bis zu den bereits in die 
Mikro-Skala einzuordnenden Tornados, die einen 
Durchmesser von weniger als 1 km besitzen. Das 
bedeutet, dass die Synoptische Meteorologie eine 
große Skalenbreite umfasst und dass Wetteranalyse 
und Wettervorhersage keineswegs nur horizontale 
Längen-Skalen L > 100 km berücksichtigen, son¬ 
dern für spezielle kleinskalige Phänomene auch 
eine hohe Auflösung in Raum und Zeit erfordern. 

Für die Wettervorhersage in den Mittelbreiten 
sehr wichtige Erscheinungen sind z. B. Zyklonen 
und Fronten mit charakteristischen Skalen von 
horizontaler Länge L, horizontaler Windstärke U 
und Zeit T von 

■ L~ 1000 km U~10ms“' T-ld 

für Zyklonen und 

■ Lj^~100km U~10ms“' r~3h 

für Fronten, 

wobei der Index ± bedeutet, dass die horizontale 
Länge senkrecht zur Front gemeint ist. Fronten sind 
Strukturelemente von Mittelbreiten-Zyklonen. Be¬ 
achte, dass die charakteristische Länge einer Front 
L| I ~ 1000 km ist (innerhalb der Angabe einer sol¬ 
chen Größenordnung haben natürlich auch kürzere 
oder längere, sogar bis einige 1000 km lange Fron¬ 
ten Platz), die charakteristische Breite Lj_~ 100 km. 
Wollen wir eine Front in ihrer Breite gerade noch, 
also minimal auflösend, erfassen, so erfordert das ein 
Beobachtungsnetz der Maschenweite von ~ 50 km 
und ein Beobachtungsintervall von ~ 1 h. An die¬ 
sen beiden Phänomenen (Zyklonen und Fronten) 
wollen wir uns nun orientieren, wenn wir die bei 
der Beobachtung und den Modellrechnungen 
derzeit üblichen Raum- und Zeitskalen kurz zusam¬ 
menstellen, die allerdings, wie wir sehen werden, 
den kleinskaligen Erfordernissen kaum genügen. 

■ Das At der Beobachtimgstermine ist 3 h (internati¬ 
onale synoptische Termine um 00,03,06 usf. UTG) 
oder sogar 1 h bei vielen Wetter-Stationen; letzte¬ 
res liegt auch an dem starken Bestreben, in kleine- 
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re Raumskalen vorzustoßen und Fortschritte in der 
Kürzestfrist-Vorhersage (Nowcasting) zu erzielen. 

■ Das synoptische Beobachtungsnetz des Deut¬ 
schen Wetterdienstes (DWD) besitzt eine Dich¬ 
te von etwa einer Station auf einem Flächen- 
bzw. Gitter-Element von (45 km)^. Ähnlich dicht 
sind allgemein die Beobachtungsnetze der wohl¬ 
habenderen Staaten; sehr wenig Stationen gibt 
es auf den Ozeanen und insgesamt auf der Süd¬ 
halbkugel. 

■ Bei 9 aerologischen Stationen des DWD entfällt 
etwa eine Station auf (200 km)^. Mit diesem Ab¬ 
stand können z. B. die meisten Fronten nur un¬ 
genau erfasst werden. 

■ Zum Vergleich sei noch die räumliche Auflösung 
der gesamten, zum größten Teil nebenamtlich 
betreuten Klimastationen des DWD mit etwa ei¬ 
ner Station auf (20 km)^ und der reinen Nieder¬ 
schlagsstationen des DWD mit etwa einer Sta¬ 
tion auf (10 km)^ genannt. 

■ Die Prognose-Modelle des DWD weisen nach 
dem Stand von 1998 eine Hierarchie nach Ska¬ 
len auf: ein Globales Modell (GM) mit einer 
Maschenweite A » 100 km und einer vertikalen 
Auflösung in 19 Schichten zwischen dem Bo¬ 
dendruck und p = 0; das Europa-Modell 
(EM), das nur den Nordatlantik und Europa 
betrachtet, mit A * 55 km und 20 Schichten; das 
Deutschland-Modell (DM), das auf das Gebiet 
von Deutschland und seine nächste Umgebung 
beschränkt ist, mit A « 14 km und 30 Schichten. 
Seit Oktober 1999 sind ein globales Modell 
(GME, A 5= 60 km, 31 Schichten zwischen p^ und 
p = 0, die gesamte Erdkugel umfassend) und das 
Lokal-Modell (EM mit A»7 km, 35 Schichten, 
für den europäischen Bereich) das operationeile 
Rückgrat der DWD-Wetterprognose. 

Wir müssen uns darüber im klaren sein, dass 
wir mit einer Beobachtungs- oder Rechenskala von 
z. B. 50 km Prozesse oder Bewegungssysteme mit 
L < 50 km, das sind zum Beispiel alle Gewitter oder 
alle Wellen mit kleinerer Wellenlänge, nicht mehr 
erfassen: sie schlüpfen unberücksichtigt durch die 
Maschen unseres Netzes. Engermaschige Modelle 
(s. o.) schaffen hier eine Abhilfe. Ihr Problem ist 
allerdings, dass die Anfangs- und Randwerte in der 
hochauflösenden Skala nicht zur Verfügung stehen. 


Die Geschichte der Synoptischen Meteorologie 
wird im Wesentlichen durch den technischen und 
den wissenschaftlichen Fortschritt bestimmt. Stich¬ 
wortartig seien hier nur einige Meilensteine der 
Entwicklung genannt: 

■ 1780: Die Geschichte beginnt mit der Einrich¬ 
tung des ersten Messnetzes durch die Societas 
Meteorologica Palatina im Jahre 1780 (s. dazu 
auch Abschn. 8.4.2). Diese Pfälzische Meteoro¬ 
logische Gesellschaft war die dritte Klasse der 
vom Kurfürsten von der Pfalz und Bayern, Karl 
Theodor, gegründeten Mannheimer Akademie 
„Theodora Palatina“. Ihr wissenschaftlicher 
Leiter war der Hofkaplan und Direktor des phy¬ 
sikalischen Kabinetts Johann Jakob Hemmer. 
Neben einem Zentralobservatorium in Mann¬ 
heim gab es ein Beobachtungsnetz von 38 Sta¬ 
tionen. Gezählt sind hier nur diejenigen Sta¬ 
tionen, deren Beobachtungen in den „Ephe- 
meriden“ der Gesellschaft veröffentlicht wur¬ 
den. Vollständige Instrumentensätze wurden 
von Mannheim aus allerdings an insgesamt 
57 Stationen verteilt. Das Netz reichte vom 
Ural bis Nordamerika und von Grönland bis 
ins Mittelmeer und war mit standardisier¬ 
ten Messgeräten ausgerüstet. Dieses Netz be¬ 
stand aber nur bis 1793. Zu ihm gehörten so 
bedeutende Stationen wie der Hohenpeißen- 
berg (900 m) und Prag, an denen die Beob¬ 
achtungen auch nach 1793 weitergeführt wur¬ 
den und deren Beobachtungsreihen so zu 
den ältesten und längsten kontinuierlich 
durchgeführten meteorologischen Messungen 
gehören. 

■ 1816 bis 1820: H. W. Brandes zeichnete in 
Leipzig die ersten synoptischen Wetterkarten 
und veröffentlichte sie 1826. Dies waren 
Luftdruckkarten für alle Tage des Jahres 1783 
(also im Wesentlichen aus den Beobachtungen 
der Societas Meteorologica Palatina) und für 
einige große Stürme des Jahres 1821. Da Bran¬ 
des auch die Winde mit einzeichnete, erkannte 
er bereits das 1860 von Buys-Ballot formulierte 
Barische Windgesetz, welches besagt, dass der 
Wind auf der Nordhalbkugel ein Hoch im Uhr¬ 
zeigersinn, ein Tief jedoch entgegen dem Uhr¬ 
zeigersinn umkreist. 
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■ 1835: Der amerikanische Erfinder Samuel 
F. Morse entwickelte den ersten elektro-magne- 
tischen Schreibtelegraphen (Patent 1837). Im Jah¬ 
re 1844 stellte er die erste telegraphische Verbin¬ 
dung zwischen Washington und Baltimore her. 

■ 1842: Elias Loomis, Mathematiker, Physiker und 
Astronom, arbeitete in Amerika die erste aktu¬ 
elle synoptische Wetterkarte aus. 

■ 1849: Am 14. Juni veröffentlichte die „Daily News“ 
in London die erste Zeitungs-Wetterkarte. 

m 1851: Auf der Londoner Weltausstellung ließ die 
Postverwaltung täglich Wetterkarten aushängen, 
um die Leistungen der Telegraphie zu zeigen. 

■ 1854: Während des Krim-Krieges ging am 14. No¬ 
vember das französische Linienschiff „Henry IV“ 
im Schwarzen Meer unter. Dies geschah nicht 
etwa durch Feindeinwirkung, sondern durch 
einen Sturm, der quer über ganz Europa gezo¬ 
gen war. Das Unwetter im Gebiet der Krim hätte 
man selbst mit den damaligen Mitteln Vorher¬ 
sagen können. Diese Erkenntnis führte letztlich 
zur Veröffentlichung von täglichen Wetterkarten 
für den west- und südeuropäischen Raum durch 
das Bureau Meteorologique de France ab Sep¬ 
tember 1863. 

■ 1865: Ab 1. Juli wurden zwei tägliche Wetterkar¬ 
ten für das Gebiet der Österreichisch-Ungari¬ 
schen Monarchie herausgegeben: eine enthielt 
Druck und Wind, die andere Temperatur und 
Bewölkung. Es folgten dann sehr rasch tägliche 
Wetterkarten in verschiedenen Ländern. 

■ 1876: In Deutschland begann die Deutsche See¬ 
warte (sie ging aus der Norddeutschen Seewar¬ 
te hervor, die 1868 als hydrographisch-meteo¬ 
rologische Anstalt gegründet worden war) mit 
der Veröffentlichung von den größten Teil Euro¬ 
pas umfassenden täglichen Wetterkarten. 

■ 1873: Erster Internationaler Meteorologischer 
Kongreß in Wien als Vorläufer des Zweiten In¬ 
ternationalen Meteorologischen Kongresses in 
Rom (1879). Auf letzterem wurde dielMO (= In¬ 
ternational Meteorological Organization) zur 
Koordination der weltweiten Beobachtungen, 
der Mess- und Beobachtungs-Methoden und 
der nachrichten-technischen Übermittlung der 
Beobachtungsdaten gegründet. Die IMO ging 
im Jahre 1950 in die WMO {World Meteorological 
Organization) über. Letztere ist Teil der UNESGO 
(United Nations Educational Scientific and 


Gultural Organization), die ihrerseits eine Unter¬ 
organisation der 1945 gegründeten UN (United 
Nations) dar stellt. 

■ 1900: Um die Jahrhundertwende begannen die 
Sondierungen in der Vertikalen durch bemannte 
und unbemannte Ballons, Drachen und später 
auch durch Flugzeuge. 1906 prägte Wladimir 
Köppen den Ausdruck Aerologie. 

m 1914: Im Ersten Weltkrieg (1914-1918) wurde 
durch die Meteorologenschule des Geophysika¬ 
lischen Instituts der Universität Bergen (Vilhelm 
Bjerknes, Jacob Bjerknes, H. Solberg) die Polar¬ 
fronttheorie entwickelt. Im Jahre 1922 kam es zur 
Veröffentlichung der Arbeit „Lebenslauf einer 
Idealzyklone“ durch J. Bjerknes und H. Solberg. 

■ 1922: L. F. Richardson machte den ersten Ver¬ 
such einer numerischen Wettervorhersage. An 
einer 6-Stunden-Vorhersage für den Europäi¬ 
schen Raum rechnete er viele Monate. 

■ 1939: Vor dem Zweiten Weltkrieg (1939-1945) 
gab es bereits Röhren-Gomputer.Die Halbleiter¬ 
und Transistor-Technik brachte die Computer¬ 
entwicklung nach 1950 dann sehr rasch weiter. 

Das Wissen über die Atmosphäre nahm im 
Zweiten Weltkrieg vor allem durch die Entwick¬ 
lung und den Einsatz der Luftstreitkräfte in al¬ 
len kriegführenden Ländern stark zu. Der hohe 
Bedarf an Wettervorhersagen für die Kriegs¬ 
operationen, vor allem beim Einsatz von Flug¬ 
zeugen, bedeutete eine sehr große Herausfor¬ 
derung und führte zu einer überaus starken 
Entwicklung der Synoptischen Meteorologie. So 
wurde bei den Flugoperationen (sowohl in Eu¬ 
ropa als auch in Asien) u. a. der Jet-Stream als 
eine Höhenströmung entdeckt, deren Geschwin¬ 
digkeit teilweise größer war als die der einge¬ 
setzten Flugzeuge, was deren Rückkehr zu den 
Ausgangsbasen oft erschwerte oder unmöglich 
machte. Siehe dazu auch die Ausführungen von 
H. Flohn (1992: S. 13-14). 

Die ersten Höhenwetterkarten gab es zu die¬ 
ser Zeit in Deutschland. Sie wurden durch 
R. Scherhag eingeführt. 

■ 1957: Am 4. Oktober startete der erste die Erde 
umkreisende künstliche SateZZü „Sputnik 1“. 

In den folgenden Jahrzehnten führte die Nut¬ 
zung des technischen Potentials der Computer und 

der Satelliten zu großen Fortschritten in der Syn- 
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optischen Meteorologie. Hand in Hand ging eine 
rasche Entwicklung und deutliche Verbesserung 
der Numerischen Modelle. In der zweiten Hälfte der 
90er Jahre entwickelte sich das Internet zu einem 
Massenmedium, über das Wetter-Beobachtungen, 
-Analysen und -Prognosen ohne große Zeitverzö¬ 
gerungen in umfassender Weise zur Information 
und als Planungshilfen verfügbar sind. 

Die Synoptische Meteorologie zeigte sich in ih¬ 
ren Anfangszeiten bis zur Ära der numerischen 
Vorhersage als eine fast rein empirische Wissen¬ 
schaft, beschäftigt mit Beschreibung, Analyse und 
Vorhersage der großskaligen atmosphärischen 
Phänomene. Die Theoretische Meteorologie mit 
ihren damals rein analytischen Verfahren, die auf 
den Prinzipien der Dynamik und Thermodynamik 
der Flüssigkeiten und Gase {fluid dynamics) be¬ 
ruhten, war zu diesen Zeiten eine ganz andere Welt, 
ja ihre Vertreter schauten etwas abfällig auf die 
Empiriker herab. Diesen Zustand kennzeichnen 
Wallace und Hobbs (1977) durch den Satz:„rhe only 
really pure dynamic meteorologist is one who does 
not know what a weather map looks like, and the 
only really pure synoptic meteorologist is one who 
does not make use of any of the equations that 
govern atmospheric motions“. Dieser herbe Unter¬ 
schied zwischen zwei Wissenschafts-Zweigen ist 
heute gänzlich verschwunden; davon war aber 
schon zu Anfang des Kapitels die Rede. 

Die tiefe Verwurzelung der Synoptischen 
Meteorologie in der Dynamik und Thermody¬ 
namik wird dadurch deutlich, dass Vorlesun¬ 
gen oder neuere Bücher über Synoptische Meteo¬ 
rologie häufig Kapitel aus der Theoretischen Me¬ 
teorologie wiederholen. Auch in diesem Teil V wird 
der Leser merken, dass manches ebenso passend 
auch in Teil IV hätte gesagt werden können und 
umgekehrt. 


19.2 Darstellung der synoptischen Felder 

Die Felder der in der Synoptischen Meteorologie 
interessierenden atmosphärischen Größen werden 
auf „Wetterkarten“ dargestellt. Es gibt Analysen- 
und Vorhersage-Karten. Die in ihnen verwendeten 
Symbole sind international vereinbart und festge¬ 
legt. Man hat so eine allgemeine Verständlichkeit 
erreicht. Unterschieden werden Boden- und Höhen¬ 
wetterkarten. 


Bodenwetterkarten enthalten drei Arten von 

Eintragungen: 

■ Isobaren = Linien gleichen Luftdrucks in NN. 
Die Form der Isobaren erlaubt es. Hoch- und 
Tief-Druckgebiete, Hochdruckkeile (auch Rü¬ 
cken genannt) und Tiefdruckrinnen (Tröge) zu 
unterscheiden. Auch Richtung und Stärke des 
geostrophischen Windes am Erdboden (beach¬ 
te: dies ist nicht der dort wirklich wehende Wind) 
kann man sich aus dem Verlauf und der Drän- 
gung dieser Isobaren vorstellen. Beachte auch: 
Die Wettererscheinungen sind nicht etwa dem 
Betrag des Luftdrucks zugeordnet, wie dies auf 
manchen Zimmer-Barometern fälschlicherwei¬ 
se vermerkt ist. Für das Wetter, das wir erleben, 
ist die Gesamt-Konstellation des Druckfeldes 
entscheidend und diese ist auch nur ein Faktor 
von vielen, die das Wetter bestimmen. 

■ Fronten, das sind Gebiete, in denen der hori¬ 
zontale Gradient der Lufttemperatur deutlich 
größer ist als in der Umgebung (Näheres s. Ab- 
schn. 20.2). Eingezeichnet sind Linien des Ma¬ 
ximums dieses Gradienten nach einem interna¬ 
tional vereinbarten Schema (Bild 19.1). 
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Warmfront mit Erwärmung in aiien Schichten 

Warmfront mit Erwärmung nur am Boden 

Warmfront mit Erwärmung nur in der Höhe 

Maskierte Warmfront mit Abkühiung am Boden 

Quasistationäre Front 

Kaitfront mit Abkühiung in aiien Schichten 

Kaitfront mit Abkühiung nur am Boden 

Kaitfront mit Abkühiung nur in der Höhe 

Maskierte Kaitfront mit Erwärmung am Boden 

Okkiusionsfront (Zusammenschiuss von Warm- 
und Kaitfront) 

Geaiterte Okkiusionsfront 

Warmfront-Okkiusion mit Erwärmung am Boden 

Kaitfront-Okkiusion mit Abkühiung am Boden 

Konvergenziinie 


Bild 19.1. Frontensymbole. Ihre Vielfalt ermöglicht es, eine 
Reihe von unterschiedlichen Änderungen in der Atmo¬ 
sphäre beim Durchzug einer Front anzuzeigen 
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Bild 19.2. Schema der Stationseintragungen in einer Boden¬ 
wetterkarte. Die Angaben gruppieren sich um den Stations¬ 
kreis. Die Art, wie dieser ausgefüllt ist, symbolisiert die 
Gesamtbedeckung des Himmels in Achteln (im Beispiel 5/8). 
Die an ihm angebrachte Windfahne zeigt i. B. einen WNW- 
Wind der Stärke 25 kn. Darüber und darunter werden Sym¬ 
bole für die Art der hohen (Cjf),mittleren (Q^) und tiefen (Q) 
Wolken eingezeichnet. In der linken Spalte stehen (von oben) 
die Lufttemperatur in 2 m Höhe (i. B. 12 °C), die horizontale 
Sichtweite (i. B. 56, das ist die Schlüsselziffer für 6 km), das 
Wetter zur Zeit der Beobachtung (i. B. steht das Symbol für 
„nach Regen“ = Regen in der letzten Stunde) und die Tau¬ 
punktstemperatur (i. B. -1 °C). In der rechten Spalte stehen 
(von oben) der Luftdruck reduziert auf NN (i. B. 1016,8 hPa), 
der Betrag und die Art der Luftdruckänderung in den letz¬ 
ten drei Stunden (i. B. 1,8 hPa gleichmäßig steigend) und 
der Wetterablauf in den vergangenen 1 bis 6 Stunden (i. B. 
bedeutet das Symbol „Schauer“) 

■ Stationen und Stations-Eintragungen; das Sche¬ 
ma dieser Eintragungen findet man in Bild 19.2. 

In den Höhenwetterkarten, auch Topographi¬ 
en genannt, werden nicht etwa Isobaren für be¬ 
stimmte Höhen, sondern Höhen von bestimmten 
Druckflächen gezeichnet. Man unterscheidet dabei 
absolute und relative Topographien: 

■ Eine absolute Topographie zeigt die Höhe einer 
Druckfläche, das ist die Fläche, auf der ein be¬ 
stimmter Luftdruck (z. B. 500 hPa) herrscht, 
über NN in geopotentiellen Metern (gpm) durch 
Isohypsen oder (genauer) durch Linien gleichen 
Geopotentials (s. Abschn. 10.1.2 und 10.2). Die 
Anordnung solcher Höhenlinien kann wie eine 
Landkarte gelesen werden, auf der man die 
Höhe der Erdoberfläche über NN erkennt. Der 
Leser möge sich überlegen, dass eine solche ab¬ 
solute Topographie sehr stark einer Isobaren¬ 
karte ähnelt, die für die mittlere Höhe der ab¬ 
soluten Topographie gezeichnet würde. Hohe 
Geopotentialwerte entsprechen dabei hohem, 
niedrige tiefem Luftdruck in dieser mittleren 
Höhe. 


■ Eine relative Topographie zeigt die Höhe einer 
Druckfläche über einer anderen Druckfläche 
(z. B. 500 hPa über 1000 hPa) in gpm. 

Höhenwetterkarten enthalten häufig auch Sta¬ 
tions-Eintragungen von Windrichtung, Windstär¬ 
ke, Lufttemperatur und Taupunkt und vor allem Iso¬ 
linien der Lufttemperatur, alle Angaben gültig für 
das entsprechende Druckniveau. Die Daten für die 
Höhenwetterkarten stammen aus Messungen mit 
Radiosonden, von Satelliten oder von Flugzeugen 
oder auch aus numerischen Analysen, die alle Mes¬ 
sungen in einem komplizierten Verfahren zu kon¬ 
sistenten Feldern der jeweiligen Größe verarbeiten. 

Wie wir in Abschn. 10.1.2 gesehen haben, un¬ 
terscheiden sich geometrische Höhe z und geopo- 
tentielle Höhe h in der Troposphäre nur sehr we¬ 
nig, z. B. bei der Normatmosphäre selbst in 40 km 
Höhe nur um 250 m. Die Benutzung der geopoten¬ 
tiellen Höhe in der Meteorologie besitzt so mehr 
eine prinzipielle und theoretische Bedeutung. Die¬ 
se sei in einzelnen Punkten verdeutlicht: 

■ Die Messungen mit Radiosonden oder mit Flugzeu¬ 
gen liefern die Lufttemperatur T, die Luftfeuchüg- 
keit/oder q und den Luftdruckp, aber keine di¬ 
rekte Messung der Höhe. Mit der barometrischen 
Höhenformel läßt sich aus den genannten Größen 
direkt das Geopotential 0=gz bzw. die geopoten- 
tielle Höhe h = gz/g^ ermitteln,woheig^ als Norm- 
Schwerebeschleunigimg wirklich konstant ist. 

■ Die relative Topographie als Abstand (gZj - gzflg^ 
zweier Druckflächenp 2 undpj ist ein direktes 
Maß für die vertikal gemittelte virtuelle Tempe¬ 
ratur der Schicht zwischen diesen beiden Flä¬ 
chen, wie man aus der umgeformten barome¬ 
trischen Höhenformel 

Y- ^ (g^2-gZi) 

Rrlnpi-lnp^ 

erkennt. Die relative Topographie ist also eine 
Temperaturkarte. 

■ Der geostrophische Wind (s. Abschn. 17.4A) 
wird in einem Koordinatensystem mit z als ver¬ 
tikale Koordinate (z-System) durch 
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beschrieben. Dabei ist = didx + didy der hori¬ 
zontale Nabla-Operator, bei dem die beiden par¬ 
tiellen Ableitungen bei konstantem z zu nehmen 
sind. In einem Koordinatensystem mitp als verti¬ 
kale Koordinate (p-System) - und diesem ent¬ 
spricht die Darstellung in den Höhenkarten - gilt 


In Vp= dIdx + dIdy gelten die beiden partiellen 
Ableitungen für konstantes p, also auf einer 
p-Fläche. Nach dieser Gleichung ist der geo- 
strophische Wind imp-System unabhängig von 
der Dichte. Er hängt außer von/(und somit der 
geographischen Breite) nur noch vom Gradien¬ 
ten der geopotentiellen Höhe h ab. Diese Abhän¬ 
gigkeit ist für alle Niveaus dieselbe. Das heißt, 
gleich, um welche Höhenkarte es sich handelt, 
gleiche Drängung der Isohypsen bedeutet (in der 
gleichen geographischen Breite) die gleiche geo- 
strophische Windstärke. 

Die Atmosphäre zeigt uns eine ungeheure Viel¬ 
falt von Druck- und Strömungsfeldern und damit 
verbundene Wetter-Situationen. Es ist unmöglich, 
diese Fülle hier zu präsentieren. Selbst die Darstel¬ 
lung der wichtigsten Großwetterlagen (s. Kap. 2) 
wäre nur ein schwacher Abglanz dieser Vielfalt. So 
ist in Bild 19.3 als Beispiel nur eine Sequenz von 
Bodenwetterkarten und 500 hPa-Höhenkarten für 
4 Tage dargestellt. Den Karten fehlen Stationen mit 
Stations-Eintragungen, da diese in dem gewählten 
Kartenausschnitt nicht lesbar reproduziert werden 
könnten. Der Leser sei so für detailliertere Studien 
auf die von verschiedenen Stellen veröffentlichten 
Wetterkarten verwiesen. 

Die Ausgangs-Wetterlage vom 25.2.1998 zeigt 
in der Höhe im 500 hPa Geopotentialfeld eine Wel¬ 
le, die sehr deutlich an der etwas dicker gezeichne¬ 
ten Höhenlinie von 552 gpdm zu erkennen ist. Sie 
besitzt Tröge in der geographischen Länge von 
Grönland und über Osteuropa und einen breiten 
Rücken, zentriert um den Greenwich-Meridian. Die 
Tröge sind kalt, und der breite Rücken ist warm. 
Südlich des Wellenzuges sind die Temperatur- und 
Geopotential-Gradienten deutlich schwächer. Beim 
30. Breitengrad finden wir Werte der Temperatur- 
bzw. der geopotentiellen Höhe der 500 hPa-Fläche 


von -20 °G bzw. 576 gpdm. Im Norden des Karten¬ 
ausschnittes sinkt die Temperatur unter -40 °G und 
die geopotentielle Höhe unter 500 gpdm. Die Tem- 
peratur-Isolinien verlaufen dort besonders dicht, 
wo auch die geopotentielle Höhe stark nach Nor¬ 
den abfällt. Sie verlaufen etwa parallel zu den Hö¬ 
henlinien (s. dazu auch Abschn. 10.2 und Bild 10.8). 
Während diese Welle die wohl auffälligste Erschei¬ 
nung in der Höhenwetterkarte ist, ergeben sich in 
der Bodenkarte geschlossene Isolinien des auf NN 
reduzierten Luftdruckes und so deutlich ausgepräg¬ 
te Tiefs etwa dort, wo in der Höhenkarte die Tröge 
liegen, und ein breites Hoch unter dem breiten 
westeuropäischen Höhenrücken. In diesem Hoch 
mit einem Kerndruck von über 1040 hPa finden 
wir, wie die hier nicht reproduzierten Stationsein¬ 
tragungen offenbaren, der Jahreszeit gemäß trübes 
Wetter mit Nebel und Stratocumulus-Bewölkung 
(s. dazu auch Abschn. 13.5 und 15.2A3), im östli¬ 
chen Teil über Mitteleuropa im Bereich der einge¬ 
zeichneten Fronten auch Regen. Bis zum nächsten 
Tag (26.2.) hat sich der grönländische Höhentrog um 
etwa 20 Längengrade nach Osten verschoben, das Tief 
imter ihm um 20 hPa auf unter 970 hPa vertieft und 
sich dabei mächtig ausgeweitet. Die Schwingungs¬ 
amplitude der Welle ist kleiner geworden. 

Im Zusammenhang damit erscheint das Hoch 
über Westeuropa etwas abgeschwächt und seines Aus¬ 
läufers nach Skandinavien beraubt, so dass sich am 
Boden zwischen dem Seegebiet südlich von Island 
und Osteuropa eine kräftige geostrophische West- 
Strömung eingestellt hat. Bis zum 27.2. verschwin¬ 
det die Wellenstruktur der Isolinie von 552 gpdm 
weitgehend. Nördlich von ihr finden wir in der Höhe 
sehr kalte Luft bis unter -45 °G und Gebiete, in de¬ 
nen die geopotentielle Höhe der 500 hPa-Fläche 

► 

Bild 19.3. {Folgeseiten) Sequenz von Boden und Höhen¬ 
wetterkarten vom 25.2.1998 bis 28.2.1998, jeweils gültig 
für 0.00 Uhr UTC. Das obere Bild zeigt ausgezogen die 
geopotentielle Höhe der 500 hPa-Fläche und gestrichelt die 
Isothermen auf dieser Fläche. Die dick gezeichneten Isoli¬ 
nien von 552 gpdm und -20 °C liegen nahe bei den Werten 
der US Standard Atmospäre (s. Abschn. 10.1.2) für den 
Druck von 500 hPa (das sind h = 5 574 gpm und -21,23 °C). 
Das untere Bild stellt den an der Erdoberfläche gemesse¬ 
nen und dann auf NN reduzierten Luftdruck und die Fron¬ 
ten dar. Bilder erstellt von P. Gross (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 
als Analysen mit dem Europa-Modell des DWD. Fronten 
eingezeichnet nach der „Berliner Wetterkarte“ 
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Bild 19.3a. Boden und Höhenwetterkarte vom 25.2.1998, 0.00 Uhr UTC {Erläuterung siehe Legende auf Seite 267) 
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Bild 19.3b. Boden und Höhenwetterkarte vom 26.2.1998, 0.00 Uhr UTC (Erläuterung siehe Legende auf Seite 267) 
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Bild 19.3c. Boden und Höhenwetterkarte vom 27.2.1998, 0.00 Uhr UTC (Erläuterung siehe Legende auf Seite 267) 
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Bild 19.3d. Boden und Höhenwetterkarte vom 28.2.1998, 0.00 Uhr UTC {Erläuterung siehe Legende auf Seite 267) 











































272 Teil V • Synoptische Meteorologie 


Kapitel 19 • Allgemeines zur Synoptik 


niedriger als 488 gpdm liegt. Darunter hat sich ein 
riesiges Tief mit einem Durchmesser von rund 
4500 km (gemessen an der geschlossenen Isobare 
von 1005 hPa in 65° Breite am 27.2.) und einem 
Kerndruck von unter 965 hPa gebildet. Das große 
Hoch ist bis zum 28.2. im europäischen Raum 
vollends verschwunden. Der Druck im Kern des 
Tiefs ist noch etwas gefallen, und die Zyklone be¬ 
herrscht als großer kalter Wirbel einen Bereich von 
Grönland bis zum Ural und vom Pol bis Mittel¬ 
europa. Auf seiner Rückseite hat inzwischen sehr 
kalte Luft polaren Ursprungs Norddeutschland er¬ 
reicht und beendet das bis dahin mit Temperatu¬ 
ren bis zu 10 °C recht milde Winter-Wetter in Mit¬ 
teleuropa. Die in der Bodenkarte eingezeichnete 
Kaltfront ist auch in 500 hPa sehr gut an der 
Drängung der Isothermen zu erkennen. Hinter der 
Kaltfront zeigen die Stations-Eintragungen der 
Bodenkarte +3 °C in Dänemark, -1 °C in Trondheim 
und auf den Färöer-Inseln, -12 °C in Island und 
-30 °C in Spitzbergen. Über der nördlichen Nordsee 
beträgt die Lufttemperatur in 5 000 m etwa -40 °C. 
So ergibt sich ein mittlerer vertikaler Temperatur¬ 
gradient y=-öT/ßz « 0,8 °C/100 m zwischen 
Wasseroberfläche und 5 000 m. Dieser Wert liegt 
deutlich über dem sättigungs-adiabatischen Tem¬ 
peraturgradienten. Damit ist die Luftschichtung be¬ 
dingt labil, was zu starker Schaueraktivität führt, 
wenn die Luftpakete in der turbulenten Strömung 
über der Nordsee einmal das Kondensationsniveau 
erreicht haben. Der Kaltluftstrom erfährt über der 
Nordsee und vor allem über dem Europäischen 
Nordmeer einen gewaltigen Antrieb durch die gro¬ 
ße Luftdruck-Differenz von etwa 70 hPa zwischen 
der norwegischen und der grönländischen Küste. 
Mit dem kräftigen Hoch über der nördlichen 
Baffinstraße von über 1 055 hPa und dem Kern des 
Tiefs von unter 960 hPa weist unser Kartenaus¬ 
schnitt Druckunterschiede von etwa 100 hPa auf 
Dies ist nur ein Beispiel, wie man Wetterkarten 
lesen und interpretieren kann. Es sollte das Ziel je¬ 
des Meteorologen sein, Wetterkarten rasch lesen zu 
lernen und so zu verstehen, was in der Atmosphäre 
vor sich geht. Der einzige Weg, dies zu erreichen, ist 
ständige Übung. Wer das Geschehen sowohl auf den 
Karten als auch in der eigenen Beobachtung (z. B. 
auch der Wolken) intensiv verfolgt, wird bald das 
Gefühl haben, „mit dem Wetter zu leben“. Kein Buch 
kann diese sehr persönliche Übung ersetzen. 


19.3 Thermische Verknüpfung von 

Boden- und Höhen-Wetterkarten 

Beim Studium von Wetterkarten fällt immer wie¬ 
der auf, dass die Anordnung der Linien gleichen 
Geopotentials in den Höhenkarten oft ganz anders 
aussieht als die der Isobaren in den Bodenkarten 
zur gleichen Zeit. Aber es gibt auch Ähnlichkeiten 
und Zuordnungen. Somit stellt sich die Frage, wie 
denn die Boden- und die Höhenwetterkarten ver¬ 
knüpft sind. Generell ist in der Skala, in der Wet¬ 
terkarten synoptische Erscheinungen auflösen, die 
hydrostatische Approximation - d. i. die hydrosta¬ 
tische Grundgleichung - sehr gut erfüllt. Zusam¬ 
men mit der Gasgleichung gilt damit 

Up g , \ RlT, 

— — =-bzw. - = — =- 

pdz RlT, dp p P 

Die linke Form sagt, dass die relative Druckab¬ 
nahme mit der Höhe umso größer ausfällt, je kälter 
die Luft ist. Das bedeutet, dass die Höhenkarte, hier 
als Druckkarte für ein bestimmtes Höhenniveau 
gedacht, über die Temperatur streng an die Boden¬ 
karte gekoppelt erscheint. Die rechte Form zeigt 
diese Verknüpfung für das in den Höhenkarten ver¬ 
wendete Geopotential 0= gz = g^h. Dies nimmt 
mit abnehmendem Druck umso stärker zu, je wär¬ 
mer die Luft ist. 

In Bild 19.4 wird nun diese Gesetzmäßigkeit 
schematisch dargestellt. Die drei Diagramme zei¬ 
gen die geopotentielle Höhe h von verschiedenen 
Druckflächen in zwei verschieden temperierten 
Luftsäulen und in der Übergangszone zwischen ih¬ 
nen. Die kalte Luft liegt im Norden, die warme im 
Süden. Die Darstellung ist zweidimensional mit 
homogenen Verhältnissen senkrecht zur Zeichen¬ 
ebene. In der warmen Luft liegen - entsprechend 
den obigen Gesetzen - die Flächen gleichen Dru¬ 
ckes weiter auseinander als in der kalten. Dies sieht 
man gleichermaßen in allen drei Darstellungen. 
Unterschiedlich sind die gewählten Randbedin¬ 
gungen. 

Im obersten Bild (!) herrscht sowohl unter der 
warmen als auch unter der kalten Luft, also überall 
am Erdboden, der gleiche Luftdruck. Wegen des von 
der Temperatur abhängigen Abstandes der Flächen 
gleichen Druckes ergeben sich folgende Merkmale 
in den dargestellten Situationen: 
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Bild 19.4. Zweidimensionales Schema der Druckabnahme 
mit der Höhe bei unterschiedlicher Lufttemperatur. Die drei 
Diagramme zeigen die geopotentielle Höhe h von verschie¬ 
denen Druckflächen in zwei verschieden temperierten 
Luftsäulen und in der Übergangszone zwischen ihnen. Im 
Übergangsgebiet zwischen der warmen (im Süden) und der 
kalten (im Norden) Luft weht ein sich mit der Höhe verän¬ 
dernder geostrophischer Wind, dessen Richtung durch die 
Symbole ® (Westwind) und © (Ostwind) gekennzeichnet 
wird. Seine Stärke wird durch die Größe der Kreise quali¬ 
tativ charakterisiert 


■ In der Warmluft ist oberhalb des Bodens der 
Druck in allen Höhen größer als in der Kaltluft. 

■ Das Geopotential O und die geopotentielle 
Höhe h sind für jede Druckfläche in der war¬ 
men Luft größer als in der kalten. 


■ In der Übergangszone herrscht so ein mit der 
Höhe zunehmendes Druckgefälle von der war¬ 
men zur kalten Luft. 

■ In der Übergangszone weht folglich ein mit der Höhe 
zunehmender geostrophischer Wind aus Westen. 

Im mittleren Bild (//) herrscht am Erdboden un¬ 
ter der warmen Luft höherer Luftdruck als unter der 
kalten. Es ergeben sich die gleichen Merkmale wie 
bei (/), allerdings findet sich in dieser Situation in der 
Übergangszone ein geostrophischer Westwindbereits 
immittelbar über dem Erdboden. Im unteren Bild (UI) 
herrscht am Erdboden unter der kalten Luft höherer 
Luftdruck als unter der warmen. Dies führt dazu, dass 
der vertikale Aufbau nun zweigeteilt ist. In einem be¬ 
stimmten Abstand von der Erdoberfläche finden wir 
ein Druckausgleichs-Niveau, das durch gleichen Luft¬ 
druck in der warmen und in der kalten Luft in dieser 
Höhe gekennzeichnet ist. Unter diesem Niveau findet 
man höheren Luftdruck in der kalten Luft, in der 
Übergangszone weht ein nach unten zunehmender 
geostrophischer Ostwind. Über diesem Niveau 
herrscht der höhere Luftdruck wie bei (!) und (II) in 
der warmen Luft, in der Üb ergangszone weht ein nach 
oben zunehmender geostrophischer Westwind. 

Dieses einfache hydrostatische Schema eröffnet 
uns eine Fülle von Einsichten: 

a Im Rahmen der geostrophischen und der hydro¬ 
statischen Approximationen und wegen der Gas¬ 
gleichung (Abhängigkeit des Druckes von Dichte 
und Temperatur) gibt es in Gebieten mit hori¬ 
zontalem Temperaturgefälle immer eine Ände¬ 
rung des geostrophischen Windes mit der Höhe. 
Diese kann wie in unseren Beispielen so stark 
sein, dass horizontal eng gebündelte Starkwind¬ 
felder (Jets) entstehen. Wir wollen zunächst diese 
Änderung von - also dv^/dz - ableiten. 

Im z-SyStern folgt aus der Gleichung für den geo¬ 
strophischen Wind 

fv =-ky.y^p , 

P 

der Gasgleichung 
P 
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und der hydrostatischen Grundgleichung 

^ = -pg oder = 
dz dz 


f~ ^ VhP = Rl^v fcxVjjGnp) 


folgt 

^V„ 1 - - 

— = -^xV, 
dp f ^ 
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( RtTI^ 


= —fcx V 
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l P J 


und als Ableitung von nach der Höhe z 
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J 



oder 

dlnp 




und 


__ 

dz fT^ 




^. 1 ar, 

+ -^ 

3z 


Diese Änderung des geostrophischen Windes mit der 
Höhe nennt man den thermischen Wind. Da der zweite 
Term rechts in vielen Fällen, vor allem bei starken 
horizontalen Gradienten der virtuellen Temperatur 
Vr Ty, vernachlässigt werden kann, gilt in diesen Fäl¬ 
len in guter Näherung 

3v - ^ 

—^ ~ fcxVHT, 

3z '' 


Das heißt, der thermische Windvektor verläuft hori¬ 
zontal und senkrecht zum Temperaturgefälle. Bei 
Höhenkonstanz dieses Gefälles von zwischen den 
Niveaus z^ und Z 2 gilt die gleiche Proportionalität für 
den Differenzwind, also 


Vg(Z2)- 


Fg(zi) = (z2-Zi)^kxVHT, 
J 


Auch diese Differenz wird als thermischer Wind 
bezeichnet. 

Im p-System lautet die Gleichung für den geo¬ 
strophischen Wind 


/Fg =kxVp0 


Zusammen mit der hydrostatischen Grundglei¬ 
chung und der Gasgleichung 

d0 _ 1 _ 
dp p p 


Dieser Ausdruck ist etwas einfacher als die Glei¬ 
chung für dvjdz im z-System. 

Da die relative Topographie eine Karte für das 
Schichtmittel von zwischen zwei Druckflächen 
pj und p 2 ist, erlaubt sie auch die Ermittlung des 
thermischen Windes Vg(pi) - vj.p 2 )- Dieser Diffe¬ 
renzvektor verläuft parallel zu den Isolinien der 
Geopotential-Differenz der relativen Topographie. 
Wir können also die Änderungen des geostrophi¬ 
schen Windes mit der Höhe direkt aus den relati¬ 
ven Topographien ablesen. 

Beispiele zur Wirkung des thermischen Windes 
lassen sich in den Wetterkarten finden. Wir wollen 
hier nur einen sehr einfachen Fall erwähnen. Die¬ 
ser sei gekennzeichnet durch: 

- geostrophischer Wind in Bodennähe von 
10 m s”' aus östlicher Richtung, 

- horizontales Temperaturgefälle von S nach N 
von 10 °G/1000 km in der unteren Troposphäre. 

Der thermische Windvektor weist also genau nach 
Osten. Sein Betrag errechnet sich aus 


3Fg 

g 

dT 

9,8 ms“^ lOK 

3z 

fT 

dy 

1 • 10”'‘ s“^ ■ 270 K 10® m 


3,6 m s ^ 
1000 m 


Das bedeutet, dass der geostrophische Ostwind 
in Bodennähe je km Höhendifferenz nach oben 
um 3,6 ms”^ kleiner wird und bei etwa 2 800 m 
verschwindet. Darüber ist ein mit der Höhe zu¬ 
nehmender geostrophischer Westwind zu finden. 

Nach diesem Exkurs über den thermischen 
Wind wenden wir uns weiteren Folgerungen aus 
dem Schema des Bildes 19.4 zu. 
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b Wir verstehen nun auch die Westwindzone der 
Allgemeinen Zirkulation der Atmosphäre (Nähe¬ 
res s. Kap. 21) als eine mit der Höhe zunehmen¬ 
de, im Prinzip westliche Strömimg bei im Süden 
wärmerer und im Norden kälterer Luft, so wie es 
Bild 19.4 skizzenhaft veranschaulicht. Wir verste¬ 
hen auch, warum sich der Westwind mit der Höhe 
verstärkt und einen Jet mit einem Maximum der 
Windstärke in der Tropopausenregion ausbildet. 
Siehe dazu auch die Bilder 10.6 bis 10.10. 
c Über das Druckfeld lernen wir, dass bei Druck¬ 
ausgleich am Boden oder bei höherem Bo¬ 
dendruck in der Warmluft der Luftdruck in 
der Höhe in der Warmluft größer ist als in der 
Kaltluft. So sind die hochreichenden Hochs 
durchwegs warm und die hochreichenden Tiefs 
kalt. 

d Unter einer Druckausgleichsfläche ist jedoch der 
Druck in der warmen Luft niedriger als in der 
kalten. So gibt es flache kalte Bodenhochs (z. B. 
über den winterlichen Kontinenten) und flache 
warme Bodentiefs (Hitzetiefs über den sommer¬ 
lichen Kontinenten). 

Die hydrostatische Betrachtung anhand von 
Bild 19.4 ist zwei-dimensional. Wir können nun auf 
drei Dimensionen übergehen und uns überlegen, 
wie Boden- und Höhenwetterkarten verknüpft 
sind, wenn man z. B. eine bestimmte zwei-dimen¬ 
sionale Konstellation am Boden, also eine Boden¬ 
wetterkarte, vorgibt. Ist zusätzlich auch die drei¬ 
dimensionale Verteilung der Lufttemperatur vom 
Boden bis zu einer bestimmten Höhe oder bis zu 
einem bestimmten Druckniveau bekannt, dann läßt 
sich für diese Höhe bzw. dieses Druckniveau auch 
das zweidimensionale Druck- bzw. Geopotential- 
feld ausrechnen. Das Beispiel, an dem wir dies hier 
demonstrieren wollen, sei eine Anordnung von ei¬ 
nem Tief und einem Hoch am Boden. Das Geo- 
potentialfeld für pQ=l 000 hPa für diese Konstel¬ 
lation läßt sich als harmonische Schwingung in 
beiden horizontalen Richtungen (x undy) behan¬ 
deln: 

27t „ 27t 

0{x,y,pfl = 0^{po) + A0cos — (x + S)cos — y 

mit dem Geopotential 0, dem über das gesamte 
betrachtete horizontale Gebiet (das ist die betrach¬ 


tete pg-Fläche) gemittelten Geopotential 0J^pf),der 
in der harmonischen Schwingung auftretenden 
Geopotential-Amplitude AcP, der Wellenlänge L der 
Schwingung (L/2 ist der Abstand zwischen den 
Hoch- und Tiefzentren) und einer Phasenverschie¬ 
bung <5in x-Richtung (Näheres zu ^siehe unten). 

Das Temperaturfeld geben wir drei-dimensio¬ 
nal vor als 

271 271 

Tix,y,p) = T^ip) - ay - ATcos—Xcos—y 

mit der nur vonp abhängigen horizontal gemittelten 
Temperatur TJ^p) und der in der harmonischen 
Schwingung auftretenden Temperatur-Amplitu¬ 
de AT. Ein Minimum des aus dem Produkt der zwei 
Gosinus-Funktionen (einschließlich des negativen 
Vorzeichens) bestehenden harmonischen Anteils 
tritt bei den Koordinaten x = 0 undy = 0 auf. TJ^p) 
beinhaltet die Änderung der Temperatur mit der 
Höhe (dem Druck) und ay die Änderung in meri- 
dionaler Richtung, also z. B. die Abkühlung nach 
Norden bei positivem a. Man erkennt, dass dieses 
Feld gegenüber dem CP-Feld in negative x-Richtung 
verschoben ist und zwar um die in der (P-Gleichung 
stehende Phasenverschiebung ö. 

Das gesuchte Geopotentialfeld für das Druck¬ 
niveau (z. B. 500 hPa) ist 

^ rd0 

0{x,y,p*) = 0ix,y,pfl+ j—{x,y,p)dp 

Po ^ 

wobei nach der hydrostatischen Grundgleichung 
(siehe auch Anfang von Abschn. 19.3) die Bezie¬ 
hung 001 dp = -{Ri^Tfl/p gilt. Hier rechnen wir der 
Einfachheit halber mit trockener Luft, so dass T^=T 
gesetzt wird. Mit 

P* p^0 Po 

J —dp= jR^rddnp) 

Po ” P* 

folgt 

PQ 

0{x,y,p*) = 0{x,y,pfl + Rl Jt d(ln p) 

p* 

Setzt man nun die oben vorgegebene dreidi¬ 
mensionale Verteilung von Thier ein,so ergibt sich 
das gesuchte Geopotentialfeld 0{x,y,p*). 
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Zur Demonstration rechnen wir ein Beispiel 
einer Welle mit 

■ L = 3 000 km, pa= I 000 hPa, p* = 500 hPa, 
rjlOOO hPa) = 283 K, 

■ einem höhenkonstanten dT^/dp = 0,7 °C/10 hPa 
(das entspricht einem mittleren dT^ldz 
= -0,68 °C/100 m zwischen 1 000 und 500 hPa), 

■ AT= 10°C, fl = 1 • 10“^ Km'^ (d. i. 15 K auf 
1500 km), 

■ 000 hPa) = {gz)^= 981 m^s“^ (das ent¬ 
spricht einem h^=gzjg^= 100 gpm), 

■ A0= 1600 m^s”^ (das entspricht einer Druck¬ 
amplitude in pQ von etwa ±20 hPa) und 

■ einer Phasenverschiebung von V 4 Wellenlänge, 
also <5= 750 km. 

Als Ergebnis der Rechnung zeigt Bild 19.5 ge¬ 
strichelt die Temperatur und ausgezogen die geo- 
potentielle Höhe im oberen Teil für die 500 hPa- und 
im unteren Teil für die 1000 hPa-Fläche (das ent¬ 
spricht den Verhältnissen nahe am Erdboden) für 
ein x-jy-Domain von 3 000 • 1500 km^. ln 1000 hPa 


erkennt man - wie vorgegeben - ein Hoch und ein 
Tief mit in sich geschlossenen Isolinien der geo- 
potentiellen Höhe. Die Kerne liegen mit ±263 und 
-63 gpm bei dem gleichen Wert von y=0, also in 
gleicher geographischer Breite. Das Feld ist zonal¬ 
symmetrisch zum Wert von 100 gpm in x = 0. Die 
vorgegebene Temperaturverteilung zeigt in der 
West-Ost Richtung (x-Achse) die höchsten Werte 
bei ± 1500 km und die Minima bei x = 0, also dort, 
wo zwischen dem Hoch und dem Tief eine massi¬ 
ve Nordströmung existiert. Das Minimum der Tem¬ 
peratur ist gegenüber dem Minimum der geopoten- 
tiellen Höhe um 14 Wellenlänge {ö= 750 km, s. o.) 
verschoben. Die in der Darstellung auftretenden 
Extremwerte der Temperatur sind 272 und 294 K. 

Das obere Bild, die 500 hPa-Höhenwetterkarte, 
zeigt dieselbe Temperaturverteilung wie das unte¬ 
re mit Extremwerten von 237 und 259 K. Diese für 
alle Höhen gleich vorgegebene Struktur und Amp¬ 
litude der Temperatur ist zwar eine Vereinfachung 
der wirklichen Verhältnisse, aber sie gilt in Nähe¬ 
rung in der unteren Troposphäre, und nur für diese 
rechnen wir hier. Das obere Bild zeigt dann auch. 


Bild 19.5. 

Dreidimensionales hydro¬ 
statisches Schema der 
Druckabnahme mit der 
Höhe, ausgehend von einer 
vorgegebenen symmetri¬ 
schen Verteilung von ho¬ 
hem und tiefem Luftdruck 
in 1000 hPa {unteres Bild). 
Das Rechenmodell ist im 
Text erläutert. Unteres Bild: 
Geopotentielle Höhe {aus¬ 
gezogen, Werte in gpm, Kon¬ 
turintervall 30 gpm) und 
Lufttemperatur {gestrichelt, 
Werte in K, Konturinter¬ 
vall 4 K) der 1000 hPa-Flä- 
che; oberes Bild: Geopotenti¬ 
elle Höhe {ausgezogen, Wer¬ 
te in gpm, Konturintervall 
50 gpm) und Lufttempera¬ 
tur {gestrichelt, Werte in K, 
Konturintervall 4 K) der 
500 hPa-Fläche 













































19.4 • Barotrope und barokline Felder 


277 


was aus der hydrostatischen Rechnung folgt: Über 
der symmetrischen Anordnung der Hoch- und Tief- 
Druckgebiete mit geschlossenen Isolinien in der Bo¬ 
denkarte zeigt die Höhenkarte eine wellenförmige 
Struktur der Isolinien des Geopotentials,bei der im 
warmen Rücken (Höhen-Hoch) und im kalten Trog 
(Höhen-Tief) noch einige abgeschlossene Isolinien 
der geopotentiellen Höhe Vorkommen. Die Extrem¬ 
werte betragen 5165 und 5 722 gpm. Entlang der Geo- 
potential-Welle weht der Wind als mäandrierende 
Strömung. Das heißt: das Miteinander von abge¬ 
schlossenen Hochs und Tiefs in der Bodenkarte und 
der wellenförmigen Strömung darüber, wie wir es 
in der Atmosphäre finden, ist ganz einfach aus der 
hydrostatischen Approximation zu erklären. In die¬ 
sen Bildern gewinnen wir auch eine erste schemati¬ 
sche Vorstellung über die drei-dimensionale Struk¬ 
tur der Temperatur- und Geopotentialfelder der 
Mittelbreiten-Wellen. Als ein derartiges Struktur- 
Phänomen müssen wir auch die in den Bildern deut¬ 
lich sichtbare Verschiebung der Druckzentren mit der 
Höhe und zwar des Tiefkerns nach NW und des Hochs 
nach SW verstehen. Dass die kälteste Luft „hinter“ (re¬ 
lativ zur West —> Ost Propagation der Welle) dem Tief¬ 
kern bzw. der Trogachse folgt, wurde hier vorgege¬ 
ben, ist aber auch in der Natur vielfach so. Die Ver¬ 
schiebung des Tief-Kerns mit der Höhe zur kälteren 
Luft hin ist nach den Erläuterungen zu Bild 19.4 leicht 
verständlich, ebenso die Verschiebung des Hochs mit 
der Höhe zur wärmeren Luft. Der Synoptiker spricht 
von einer Achsenneigung der Druckgebilde nach 
hinten mit zunehmender Höhe. 


19.4 Barotrope und barokline Felder 

Unsere Erläuterungen zum thermischen Wind, ins¬ 
besondere die Formulierung dv^/dlnp ~ -k x VpT^, 
haben gezeigt, dass es dort, wo auf Druckflächen 
ein Temperatur-Gradient existiert, einen thermi¬ 
schen Wind gibt bzw. dv^/dp ^ 0 ist. Ist die Tempe¬ 
ratur auf der Druckfläche konstant, fällt also eine 
Fläche gleicher Temperatur mit der Fläche gleichen 
Druckes zusammen, dann ist dvjdp = 0. 

Man nennt nun Felder, in denen Flächen glei¬ 
chen Druckes mit Flächen gleicher Temperatur zu¬ 
sammenfallen (damit sind das nach der Gasglei¬ 
chung auch Flächen gleicher Dichte) barotrop (gr. 
tropos = Richtung, barys = schwer). Die Gradienten 
von Temperatur, Druck und Dichte, die ja senkrecht 
auf diesen Flächen stehen, besitzen alle die gleiche 
Richtung. Die aus ihnen gebildeten Vektorproduk¬ 
te sind gleich Null, z. B. gilt Vp x VT = 0. Felder, in 
denen die Flächen gleichen Druckes und gleicher 
Temperatur nicht zusammenfallen, also gegen¬ 
einander geneigt sind mit Vp x VT ^ 0, nennt man 
baroklin (gr. klinein = neigen). 

Zwei einfache, aber zentrale Beispiele zeigt 
Bild 19.6. Beide stellen Linien gleichen Geopoten- 
tials und Isothermen auf einer Druckfläche dar. Im 
linken Teilbild verlaufen diese parallel, im rechten 
bilden sie einen Winkel miteinander. Da der geo- 
strophische Wind auf der Druckfläche parallel 
zu den Linien gleichen Geopotentials fließt und die 
mit Vg verknüpfte Temperatur-Advektion durch das 
skalare Produkt (-Vg- VT) gegeben ist, stellt das lin- 



Bild 19.6. Barokline Felder, dargestellt auf Flächen konstanten Drucks mit Isolinien der geopotentiellen Höhe h dieser 
Druckfläche über NN {ausgezogen) und der Temperatur T (gestrichelt), h und T nehmen mit der Größe ihrer Indizes zu; 
entsprechend gilt z. B. Tj> Tj und hj > /ij. Der Pfeil symbolisiert den parallel zu den Linien gleichen Geopotentials we¬ 
henden geostrophischen Wind V^. a Baroklines Feld ohne horizontale Temperatur-Advektion; b baroklines Feld mit ho¬ 
rizontaler Temperatur-Advektion (hier: Kaltluft-Advektion) 
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ke Teilbild ein baroklines Feld ohne, das rechte ein 
baroklines Feld mit horizontaler Temperatur-Ad- 
vektion dar. Bedenke, dass mit positivem (-Vg ■ VT) 
mehr Wärme in ein betrachtetes Volumenelement 
hinein als heraus fließt, dass also (-Vg- VT) > 0 
Warmluft-Advektion bedeutet. Man sieht auch 
leicht, dass im rechten Teilbild Kaltluft-Advektion 
stattfindet. Da in baroklinen Wellen (s. Abschn. 20.1) 
die Temperatur-Advektion eine zentrale Rolle spielt, 
ist es wichtig, die Begriffe Baroklinität und Tempe- 
ratur-Advektion zusammen zu sehen. 


Die Konstellation des linken Bildes ist charakte¬ 
ristisch für das S ^ N Gefälle der Temperatur in der 
westlichen Grundströmung (s. Abschn. 20.1) der At¬ 
mosphäre. Derartige barokline Felder spielen als 
Initialfelder für barokline Wellen eine Rolle (s. Ab¬ 
schn. 20.1G). Felder mit Temperatur-Advektion sind 
dann für die Intensivierung von großer Bedeutung. 
Der Leser möge diese Erörterimgen zum Anlaß neh¬ 
men, um in den 500 hPa-Karten des Bildes 19.3 Ge¬ 
biete auszumachen, in denen die Verhältnisse dem lin¬ 
ken bzw. rechten Teilbild von Bild 19.6 entsprechen. 



Kapitel 20 

Die synoptischen Systeme mittlerer Breiten 


20.1 Phänomene in verschiedenen Skalen 

Wenn wir hier die weltweit vorkommenden syn¬ 
optischen Phänomene beschreiben und erläutern 
wollten, so würde das den Umfang unserer Einfüh¬ 
rung sprengen. Im Rahmen dieses Buches erscheint 
aber wohl eine kurze Übersicht über die synopti¬ 
schen Systeme mittlerer Breiten angebracht. Diese 
sollen nun nach Skalen geordnet besprochen wer¬ 
den. Ein solcher Überblick orientiert sich naturge¬ 
mäß an den in der Atmosphäre vorhandenen mitt¬ 
leren Verhältnissen und gehört so teilweise auch 
wieder in die Klimatologie; man kann so von einer 
synoptischen Klimatologie der mittleren Breiten 
sprechen. 

A Westlicher Grundstrom 


Der globalen Skala zuzuordnen ist ein westlicher 
Grundstrom, dessen thermische Ursache durch 
Bild 19.4 erklärt wurde. Bild 20.1 zeigt ihn skizzen¬ 
haft. 

Po-4Ap 

Po-3Ap 
Po - 2Ap 
Po-1AP 

- Po 

N S 

Bild 20.1 . Westlicher Grundstrom. Das Diagramm zeigt die 
geopotentielle Höhe h verschiedener Druckflächen bei ei¬ 
nem stetigen Übergang der Temperatur von warmer Luft 
im Süden zu kalter Luft im Norden. Das sich mit der Höhe 
verstärkende Geopotential-Gefälle von S nach N bedingt 
einen mit der Höhe zunehmenden Westwind. Symbole wie 
bei Bild 19.4 



< 8 ) 


B Lange barotrope Rossby-Wellen 

Die unter A gekennzeichnete Strömung wurde dort 
als Grundstrom bezeichnet, ein Ausdruck, der be¬ 
sagen soll, dass es einen derartigen,beide Erdhemi¬ 
sphären in mittleren Breiten umkreisenden West¬ 
wind nur im langzeitlichen und globalen Mittel 
gibt, etwa so wie es Bild 10.6c insbesondere für die 
Südhalbkugel zeigt. Wir sehen in Bild 10.6c aber 
auch, dass unter dem Einfluss der inhomogenen 
Land-Wasser-Verteilung auf der Nordhalbkugel 
Modifikationen auftreten, die wir jedoch an dieser 
Stelle nicht behandeln wollen. Beim Übergang vom 
Grundstrom zu real beobachtbaren Winden über¬ 
legen wir uns, dass ein breitenkreisparalleler West¬ 
wind nie stabil bleiben könnte: Auslenkungen in 
meridionaler Richtung führen in der realen, zu 
Instabilitäten neigenden Atmosphäre zu Wellen, 
deren genaue Ursachen noch zu erläutern sind. 
Solche Wellen entstehen in mittleren Breiten auf 
beiden Halbkugeln um die ganze Erde herum. Sie 
lassen sich als horizontale Wellen im Geopotential 
in den Höhenkarten (s. Bild 10.8) sehr gut erkennen, 
imd wir haben sie auch in den Bildern 19.3 imd 19.5 
gesehen. Innerhalb einer Wellenlänge wechselt der 
Wind von W zu NW, W, SW und wieder zu W. Wir 
sehen daraus, dass durch die Existenz solcher Wellen 
auch meridionale Transporte (von Wärme, Wasser¬ 
dampf und Impuls) von niedrigeren zu höheren Brei¬ 
ten bewerkstelligt werden; diese spielen eine zentrale 
Rolle im Klimasystem der Erde (s. Kap 21). Wir un¬ 
terscheiden lange Wellen und in diese eingebettete 
deutlich kürzere Wellen (s. u. imter G). 

Die langen Wellen nennt man auch planetare 
Wellen oder nach dem schwedisch-amerikanischen 
Meteorologen Garl-Gustav Rossby (1898-1957) 
Rossby-Wellen. Die Anzahl der langen Wellen rings 
um die Erde ist mit 2 bis 6 je nach Situation unter- 
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schiedlich. Um daraus Wellenlängen auszurechnen, 
nehmen wir einmal eine mittlere Lage bei der geo¬ 
graphischen Breite von 45° an, also bei einem Erd¬ 
umfang von 28 300 km. Damit ergibt sich für eine 
Wellenzahl 2 (3; 4; 5; 6) eine Wellenlänge von etwa 
14100 (9400; 7100; 5 700; 4700) km. Die Phasen¬ 
verschiebung der Geopotentialwelle gegenüber der 
Temperaturwelle ist bei den langen Wellen deut¬ 
lich kleiner als bei den unter C zu besprechenden 
kürzeren baroklinen Wellen. Viele lange Wellen 
zeigen in den Höhenkarten von 500 hPa und darü¬ 
ber eine gute Übereinstimmung der Phasen von 
Geopotential- und Temperatur-Welle und damit 
warme Rücken und kalte Tröge. Die Temperatur- 
advektion in diesen Feldern ist dann entsprechend 
Bild 19.6 klein. 

Die Entstehung dieser langen Wellen kann ohne 
Berücksichtigung der Baroklinität, also für eine 
rein barotrope Atmosphäre, erklärt werden. Man 
muss sich überlegen, dass zur Entstehung einer 
Schwingung in einem Medium, hier in einem Fluid, 
prinzipiell drei Voraussetzungen erfüllt sein müs¬ 
sen: (J) das Medium muss scWmg/fl/jzg^sein; (2) es 
muss eine auslenkende Kraft existieren; (3) es muss 
eine rücktreibende Kraft existieren. Zu (J): Dass die 
Atmosphäre schwingfähig ist, sehen wir an den vie¬ 
len beobachtbaren Wellenformen in den Wolken. 
Großräumig offenbaren uns Satellitenbilder und 
Wetterkarten eine Fülle von Wellen in der Atmo¬ 
sphäre. Die Analyse der hydrodynamischen Grund¬ 
gleichungen in der Theoretischen Meteorologie 
offenbart die Schwingfähigkeit in allen Skalen; sie 
zeigt auch, dass sich diese Schwingungen in insta¬ 
bilen Situationen enorm verstärken können. Zu (2): 
Atmosphärische Zusatzbewegungen - Turbulenz 
oder Störungen genannt - gibt es in allen Skalen. 
So existieren immer auslenkende Kräfte und Be¬ 
wegungen. Der entscheidende Punkt ist nun (3): als 


rücktreibende Kraft fungiert bei den hier betrach¬ 
teten in der Horizontalen schwingenden langen 
Wellen die Änderung der Gorioliskraft mit der ge¬ 
ographischen Breite. Stellt man sich ein von Wes¬ 
ten nach Osten bewegtes, der Skala der hier be¬ 
trachteten langen Wellen entsprechendes großes 
Teilchen vor, das eine Auslenkung nach Norden 
erfährt, so verändert sich die auf das Teilchen wir¬ 
kende Gorioliskraft mit der geographischen Brei¬ 
te. Wenn man sich vorstellt, dass die Druckgradient¬ 
kraft zunächst konstant bleibt, dann wirkt der 
Änderungsvektor der Gorioliskraft rücktreibend. 
Man könnte nun prinzipiell Kräftediagramme 
entlang einer solchen Welle konstruieren, um die 
rücktreibenden Kräfte in Richtung und Stärke zu 
erkennen. Das ist aber problematisch, da man dabei 
das zeitliche Verhalten von Druckgradientkraft und 
Windgeschwindigkeit entsprechend den Bewe¬ 
gungsgleichungen ermitteln müßte. 

Ein Prinzip, das es uns ermöglicht, die Rossby- 
Welle zu verstehen, ist die in der Theoretischen 
Meteorologie näher erläuterte Erhaltung der abso¬ 
luten Vorticity. Es besagt, dass das betrachtete Teil¬ 
chen nach der Auslenkung seine absolute Vorticity 
(s. Abschn. 16.2) beibehält, dass also if+f) eine 
konservative Eigenschaft ist. Dies gilt in einer rei¬ 
bungsfreien Strömung, in der die Divergenz der 
horizontalen Windgeschwindigkeit gleich Null ist. 
Nehmen wir (s. auch Bild 20.2) an, das Teilchen 
besitze zur Ausgangszeit t^ in der meridionalen 
Ausgangskoordinate y^ keine relative Vorticity, also 
fitg) = 0, dann ist zur Zeit t^ nach Auslenkung um 
eine Strecke tSy mit if(tf) +/(to) = Cif) f(h) die 
relative Vorticity 

afi) = /(fo)-/(fi) = /(To)-/(ji) 

= -^Ay « -^Ay - -ßAy 
Ay dy 


Bild 20.2. 

Trajektorie einer Rossby- 
Welle. Näheres s. Text 


u " 

bzw. - 
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Dabei haben wir die Größe ß := dfidy eingeführt, 
das ist die meridionale Änderung des Coriolispara- 
meters. Mit dem Erdradius J? = 6 368 km (bei = 45°) 
unddj = J?d^isty0=2i70(sin ^)/0j = 2/3cos (pdcpidy 
= 2/2(cos (p)IR. Für (p= 45° nimmt ß so den Wert 
von 1,62 • 10’'^ m“^s”' an. Die Änderung der Cori¬ 
oliskraft mit der geographischen Breite nennt man 
auch den ß-Effekt. Unser Ergebnis für die relative 
Vorticity nach der Auslenkung zeigt, dass bei 
einer Betrachtung auf der Nordhalbkugel ne¬ 
gativ (antizyklonal) ist bei Auslenkung nach Nor¬ 
den (positives Ay) und positiv (zyklonal) bei Aus¬ 
lenkung nach Süden. Im Sinne der Trajektorie von 
Bild 20.2 bedeutet das jeweils ein Zurückbiegen zur 
ursprünglichen meridionalen Lagejg oder cp^. Da¬ 
mit ist die horizontal schwingende Rossby-Welle 
prinzipiell erklärt. Um eine Vorstellung von der 
Vorticity-Änderung bei diesem Prozess zu be¬ 
kommen, kann man ausrechnen, dass eine Auslen¬ 
kung von I Ay I = 1 000 km mit dem oben berechne¬ 
ten Wert von ß zu einem \^{t^)\ von 1,62 • 10”^ s“^ 
führt. Das sind 16% des Coriolisparameters 
/= 1,03 • lO“'* s'' in 45° Breite. 

Von grundlegender Bedeutung ist, wie die 
Rossby-Wellen sich fortpflanzen. Darüber gibt ihre 
Phasengeschwindigkeit, wie sie in der Theoreti¬ 
schen Meteorologie abgeleitet wird, Auskunft: 



Dabei ist u die Geschwindigkeit des westlichen 
Grundstroms, also die mittlere W —> 0-Windge- 
schwindigkeit in einer weit größeren Skala als die 
der Welle. Da die Welle meist etwas komplexer auf¬ 
gebaut ist und so eine zonale und eine meridionale 
Wellenlänge besitzt (etwa so wie unser Beispiel ei¬ 
ner Welle in der Höhenströmung in Abschn. 19.3, 
Bild 19.5), setzt sich die Gesamtwellenzahl K ent¬ 
sprechend K^=k^+ f' aus der zonalen Wellenzahl k 
und der meridionalen Wellenzahl l zusammen. 
Beachte, dass eine beliebige Wellenzahl K mit der 
ihr entsprechenden Wellenlänge Ä durch K = 2ti/ä 
verbunden ist. Die ohne Ableitung hier zitierte For¬ 
mel besagt, dass die Rossby-Welle sich einerseits mit 
dem westlichen Grundstrom fortpflanzt; daneben 
existiert aber auch ein durch -ßlK^ beschriebener 
Einfluss, der sie in die umgekehrte Richtung, also 
entgegen dem Grundstrom, laufen läßt. Dieser ist 



Bild 20.3. Einfaches konzeptionelles Modell zur Erläute¬ 
rung der Phasengeschwindigkeit einer retrograden Rossby- 
Welle. Näheres s. Text 

nicht unbeträchtlich. Bei einer Wellenlänge von 
7 000 km jeweils in zonaler und meridionaler Rich¬ 
tung ergibt sich für ßlK^ (mit dem oben genann¬ 
ten yöbei 45° Breite) ein Wert von 10 m s“\ Wenn in 
diesem Falle also ein Grundstrom von 10 m s~^ vor¬ 
liegt, dann steht diese Welle; ist der Grundstrom 
kleiner, dann ist die Phasengeschwindigkeit insge¬ 
samt negativ: die Welle läuft nach Westen, sie ist 
„retrograd“. Wieder kann man mit einer einfachen 
Modellvorstellung dieses Zurückschreiten einer 
Rossby-Welle anschaulich machen. Es geschieht 
hier für einen Fall mit u deutlich kleiner als ßlK^. 
Bild 20.3 zeigt dick ausgezogen eine um die Nord¬ 
halbkugel verlaufende harmonische Schwingung, 
so wie wir auf Höhenwetterkarten einen mäand- 
rierenden Jet oder die Linien gleichen Geopoten- 
tials sehen. Der Vergleich mit dem dünn gezeich¬ 
neten Breitenkreis läßt erkennen, wo eine Aus¬ 
lenkung nach N und wo eine Auslenkung nach S 
vorliegt. Entsprechend den obigen Erläuterungen 
über die Erhaltung der absoluten Vorticity und ih¬ 
ren Folgen bei der Auslenkung besitzen die nord¬ 
wärts ausgelenkten Teile eine negative, die südwärts 
ausgelenkten eine positive relative Vorticity, wie es 
im Bild 20.3 durch die dicken -t und - Zeichen und 
die gekrümmten Pfeile symbolisiert ist. Die durch 
diese Pfeile gezeigte, der Grundströmung (in die¬ 
ser ist 0) überlagerte Bewegung drängt die Welle 
in die gestrichelte Position, und man erkennt, dass 
sich die Welle nach W bewegt. 

Wir sehen hier, welche Bedeutung der Erd¬ 
rotation bei den atmosphärischen Prozessen zu¬ 
kommt. Die beschriebenen langen Wellen entste¬ 
hen aber nicht allein durch die Existenz des 
Goriolisparameters/, sondern durch dessen meri¬ 
dionale Änderung ß. Die Rossby-Wellen und ihre 
Phasengeschwindigkeit sind eine Folge des ß-Ei- 
fekts. An dieser Stelle sollte der Leser erkennen. 
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welche Rolle die Corioliskraft insgesamt in der 
Meteorologie spielt, oder allgemeiner, welchen Ein¬ 
fluss die Rotation auf ein hydrodynamisches Sys¬ 
tem besitzt. Zentrale Punkte dabei sind das geo- 
strophische Gleichgewicht, der thermische Wind, 
die Rossby-Wellen und sogar die Dicke der Atmo¬ 
sphärischen Grenzschicht, die entscheidend von / 
mitbestimmt wird. Bei Fehlen der Rotationseffekte 
sähen unsere Atmosphäre und unser Wetter ganz 
anders aus. 

Die Wellenlängen und die genaue Lage der lan¬ 
gen Wellen spielen eine entscheidende Rolle für das 
Wetter. Man bedenke zunächst, dass in den Höhen¬ 
wetterkarten dort, wo die Wellen nach Norden vor- 
stoßen,Rücken des Geopotentials erscheinen; dort, 
wo sie weit nach Süden ausgelenkt sind, befinden 
sich Tröge. Rücken entsprechen in Isobarenkarten 
Hochdruckkeilen, Tröge Tiefdruckrinnen. Bild 20.4 
zeigt dies schematisch; man sieht hier und vor al¬ 
lem in den synoptischen Karten, dass die Achsen 
der Rücken und Tröge meist nicht in Richtung der 
Meridiane verlaufen, sondern gegen diese etwas 
geneigt sind. Diese Rücken und Tröge sind also fest 
mit den langen Wellen verbunden und wandern mit 
ihnen. Sie bestimmen zusammen mit der Strö¬ 
mung, symbolisiert durch die Linien gleichen Geo¬ 
potentials (diese kann man ja als Stromlinien des 
geostrophischen Windes auffassen), den Grund¬ 
charakter des Wetters. Es ist ein großer Unterschied, 
ob wir in Mitteleuropa unter einer nordwestlichen 
Höhenströmung an der Ostflanke eines solchen 
Rückens oder unter einer südwestlichen Höhen¬ 
strömung vor einem von Westen heranrückenden 
Trog oder direkt im Rücken oder im Trog liegen. 



Bild 20.4. Rücken und Tröge in einer langen Welle. Darge¬ 
stellt sind zwei wellenförmig verlaufende Stromlinien 


Die in den Isolinien des Geopotentials sichtba¬ 
ren Wellen mit einer teilweise starken Drängung 
dieser Isolinien sind aus hydrostatischen Gründen 
(s. Abschn. 19.3) Übergangszonen von wärme¬ 
rer Luft im Süden und kälterer im Norden. Wie in 
Bild 19.4 schematisch gezeigt, bildet sich an solchen 
thermischen Übergangszonen ein horizontal eng 
gebündeltes Starkwindfeld (Jet) aus (s. auch die Bil¬ 
der 10.7,10.9 und 10.10). Der an die langen Wellen 
gebundene und die jeweilige Halbkugel mäandrie- 
rend umkreisende Strahlstrom (Jet) ist ein wesent¬ 
liches Element der synoptischen Systeme mittlerer 
Breiten. Die in der Drängung der Isogeopotential- 
Linien und Isothermen sichtbare Übergangszone 
wird auch „Polarfront“ genannt (s. dazu auch Ab¬ 
schn. 10.2 und Bild 10.8). Entsprechend der Breiten¬ 
lage des Jets - gekoppelt an die langen Wellen - un¬ 
terscheidet man„Subtropenfront“,„Polarfront“ und 
„Arktikfront“, wobei mehrere Jets gleichzeitig in 
derselben geographischen Länge auftreten können. 

C Kürzere barokline Wellen, Frontalzyklonen 

An der mit den langen Wellen mäandrierenden 
thermischen Übergangszone bilden sich deutlich 
kürzere Wellen, für deren Entstehung nun die Baro- 
klinität entscheidend ist. Wir haben eine Welle als 
Beispiel in Bild 19.5 studiert und dabei gesehen, 
dass aus hydrostatischen Gründen sich unter der 
in der Höhe erkennbaren Welle in tieferen Schich¬ 
ten der Troposphäre geschlossene Isobaren finden, 
die zyklonale und antizyklonale Wirbel (Tiefs und 
Hochs) kennzeichnen. Die aus dem Temperatur¬ 
gegensatz entstehenden kürzeren Wellen und Tiefs 
zeigen als Gharakteristikum intern Übergangs¬ 
zonen zwischen wärmerer und kälterer Luft, die 
man Fronten nennt (Näheres dazu in Abschn. 20.2). 
Für Zyklonen unterschiedlicher Genese und Er¬ 
scheinungsform (z. B. die Tropischen Zyklonen, 
s. Abschn. 18.4, oder die arktischen Mesozyklonen) 
gibt es jeweils spezielle Bezeichnungen. So nennt 
man die in den Mittelbreiten an die baroklinen 
Wellen gebundenen Tiefs Mittelbreiten-Zyklonen 
oder Frontal-Zyklonen. Man spricht auch von 
Polarfront-Zyklonen oder sehr allgemein von Extra¬ 
tropischen Zyklonen. Die kürzeren Wellen und die 
an sie gekoppelten Frontalzyklonen entstehen also 
an der thermischen Übergangszone der langen 
Wellen und werden entsprechend in der lang- 
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Bild 20.5. Schematische Darstellung einer langen Welle in 
einer Höhenkarte und dazu gehörende Tiefzentren von 
Frontalzyklonen in der Bodenkarte. Die Tiefs werden durch 
die Höhenströmung geführt 

welligen Höhenströmung geführt. Ganz grob sche¬ 
matisiert ist dies in Bild 20.5 dargestellt. Eine ein¬ 
zelne Welle zeigt Bild 20.6. Zwei synoptische Situa¬ 
tionen, in denen man in der Höhenkarte lange Wel¬ 
len mit großen Amplituden sieht, die kurze Wellen 
bzw. Zyklonen baroklinen Ursprungs führen, er¬ 
kennt man in Bild 20.7. Von der inneren Struktur 
solcher Wellen wird unter D noch die Rede sein. 

Eine einfache Erklärung der Entstehung der 
baroklinen Wellen und Frontalzyklonen ist schwie¬ 
rig. Der Zusammenhang zwischen Welle (in der 
Höhe) und Zyklone (in der unteren Troposphäre) 
wird aus den Bildern 19.5 und 20.6 und den ent¬ 
sprechenden Erläuterungen klar. 

In der Theoretischen Meteorologie zeigt man, 
dass es eine barokline Instabilität gibt, d. h. man 
erläutert, unter welchen äußeren Umständen eine 
kleine Wellenstörung von selber (instabil) wächst. 
Dann leitet man mit Hilfe der quasigeostrophischen 
Theorie eine Drucktendenz-Gleichung und eine 
Vertikalwind-Gleichung ab. Die erste beschreibt, 
welche Einflüsse zu einem Druckfall (bzw. Druck¬ 
anstieg) führen, die zweite, wie die positiven und 
negativen Vertikalwinde innerhalb der Welle ver¬ 
teilt sind, was enorm aufschlußreich für das Ver¬ 
ständnis der Vorgänge innerhalb der Welle ist. Die 
Besprechung dieser Theorien gehört in den zen¬ 
tralen Bereich der Theoretischen Meteorologie, also 
nicht mehr in dieses Buch. Dennoch sei ein Ver¬ 
such gemacht, dem Leser eine Vorstellung von 
Struktur und Entstehung einer Frontalzyklone zu 
vermitteln. Die Fronten werden in Abschn. 20.2 
näher beleuchtet. 

Die baroklinen Wellen sind mit Wellenlängen 
zwischen 5 000 und 1000 km meist kürzer als die 
unter B besprochenen langen (globalen, plane- 



Bild 20.6. Schematische Darstellung der Entwicklung einer 
Mittelbreiten-Zyklone bzw. einer baroklinen Welle in drei 
Entwicklungsstadien (von oben nach unten). Dick ausgezo¬ 
gen sind die Isolinien der geopotentiellen Höhe in 500 hPa, 
dünn ausgezogen die in 1000 hPa. Gestrichelt erscheint die 
relative Topographie (s. Abschn. 19.3) 500 hPa/1000 hPa; 
das ist die Höhe der 500 hPa-Fläche über der 1000 hPa-Flä- 
che; die Dicke dieser Schicht ist ein Temperaturmaß mit 
niedrigen Werten oben links und höheren unten rechts. Sehr 
dick sind die charakteristischen Lagen der Fronten einge¬ 
zeichnet. Aus Palmen und Newton (1969) 
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Bild 20.7a. Synoptische Situation, in der man recht deutlich den Unterschied zwischen den langen und den kürzeren 
Wellen sieht. Darstellung wie Bild 19.3. Bild: P. Gross (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 
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Bild 20.7b. Synoptische Situation, in der man recht deutlich den Unterschied zwischen den langen und den kürzeren 
Wellen sieht. Darstellung wie Bild 19.3. Bild: P. Gross (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 
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taren) Rossby-Wellen. Ihre Bezeichnung sagt, dass 
es zu ihrer Entstehung eines baroklinen Feldes 
bedarf. Dieses kann man z. B. (s. o.) innerhalb des 
Äquator-Pol-Gefälles der Temperatur auf den ein¬ 
zelnen Druckflächen deutlich erkennen. In Bild 19.6 
sind barokline Felder mit und ohne horizontale 
Temperatur-Advektion, letztere beschrieben durch 
den Term -Vjj- Vjjr(der Index H kennzeichnet die 
jeweilige Horizontalkomponente), erläutert. Die 
T-Advektion ist ein zentraler Prozess in den baro¬ 
klinen Entwicklungen. Bild 20.6 zeigt Horizontal¬ 
schnitte durch eine sich entwickelnde barokline 
Störung in drei Entwicklungsphasen. Man erkennt 
in jedem der drei Teilbilder übereinander gezeich¬ 
net die absoluten Topographien in 500 hPa {dick 
ausgezogen) und 1000 hPa {dünn ausgezogen) und 
die relative Topographie 500/1000 {gestrichelt). 

In der (in Bild 20.6) nach rechts oben (ONO) fort¬ 
schreitenden Störung erkennt man deutlich die in 
der Höhe ausgebildete Welle, die darunter liegende 
geschlossene Zirkulation der Bodenzyklone und die 
sich entwickelnden Warm- und Kaltfronten. Das 
Minimum des Druckes (bzw. Geopotentials) ist mit 
der Höhe nach hinten verschoben. Die Temperatur¬ 
welle, sichtbar an den gestrichelten Isolinien der 
relativen Topographie, besitzt gegenüber der Geo- 
potentialwelle eine Phasenverschiebung nach hinten. 
Das Minimum der Temperatur liegt so hinter dem 
Höhentrog bzw. in der NW-Strömung auf der Rück¬ 
seite der Zyklone. Diese Konstellation von Druck- 
und Temperaturfeld hatten wir in Bild 19.5 bereits 
in ähnlicher Form simuliert. Man kann nun auch 
einen schematischen Querschnitt entlang der Pro¬ 
pagations-Richtung einer solchen Welle zeichnen. 



Bild 20.8. Schematischer Vertikalschnitt durch eine baro¬ 
kline, nach Osten (0) fortschreitende Welle 


Das ist in Bild 20.8 geschehen, wo man deutlich 
die Schrägstellung der Trog- und Rücken-Achsen 
sieht, aber auch erkennt, dass die Achsen der Tem¬ 
peratur-Extrema in die andere Richtung geneigt 
sind. Unterhalb von 500 hPa findet unter dem 
Rücken Warmluft-Advektion und unter dem Trog 
Kaltluft-Advektion statt. Oberhalb von 500 hPa ist 
die Temperatur-Advektion gewöhnlich deutlich 
schwächer. Bemerke: um die Advektion qualitativ 
zu sehen, muss man (-%■ V^T) bilden. Dieser Term 
ist positiv bei Warmluft-Advektion, negativ bei 
Kaltluft-Advektion. Er besitzt - das ist das Wesen 
des skalaren Produktes - einen maximalen Wert, 
wenn die Vektoren v und VT in die gleiche Rich¬ 
tung zeigen, wie es z. B. südlich des Bodentief-Kerns 
auf dem 3. Teilbild von Bild 20.6 der Fall ist. Dage¬ 
gen ist die Advektion Null, wenn Vy und VT senk¬ 
recht aufeinander stehen, wie es z. B. in einer Hö¬ 
henkarte vorkommt, in der die Linien gleichen 
Geopotentials und die Isothermen parallel laufen. 
In Bild 20.8 ist auch deutlich gemacht, dass der 
Druck vom Rücken zum Trog fällt und dann zum 
nächsten Rücken wieder steigt. 

Die drei-dimensionale Struktur einer solchen 
baroklinen Welle ist äußerst komplex. In ihr sind 
nicht nur die Felder von gängigen meteorologi¬ 
schen Größen von Bedeutung. Zum Verständnis 
müssen vor allem immer die Felder der Vorticity 
und Vorticity-Advektion, der Temperatur und der 
Temperatur-Advektion und des Vertikalwindes 
herangezogen werden. Damit wird auch klar, dass 
die Zusammenhänge zwischen diesen Größen und 
die Entwicklungen in solchen Wellen nicht einfach 
zu durchschauen sind oder mit einfachen konzep¬ 
tionellen Modellen (Bildchen und Überlegungen) 
verständlich gemacht werden können. Die oben 
bereits erwähnte quasigeostrophische Theorie ent¬ 
hält je eine prognostische Gleichung für die relati¬ 
ve Vorticity und das Geopotential und eine Glei¬ 
chung für den Vertikalwind. In diesen spielen die 
genannten Advektionsterme von relativer Vorticity 
und Temperatur eine zentrale Rolle. Diese Glei¬ 
chungen werden in den meisten Lehrbüchern zur 
Erläuterung der baroklinen Wellen benutzt. Hinzu 
kommt dann noch ein „einfaches“ Modell zur Be¬ 
schreibung der baroklinen Instabilität, also einer 
Theorie, die zeigt, unter welchen Bedingungen die 
Amplituden der baroklinen Wellen weiter anwach- 
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Bild 20.9. Einfaches konzeptionelles Modell zur Erläu¬ 
terung der Entstehung einer baroklinen Welle. Dargestellt 
sind Temperatur T {lang gestrichelt) und geopotentielle 
Höhe h {ausgezogen) auf einer bodennahen Druckfläche 
im gewählten Anfangszustand. Dieser ist dadurch gekenn¬ 
zeichnet, dass h eine sinusförmige Auslenkung erfahren 
hat, die man aber im T-Feld noch nicht sieht. Die Indizes 
kennzeichnen die relative Größe von h und T. Der an die 
schwache h-Welle gebundene Gradientwind besitzt in den 
Gebieten a eine Nordkomponente und im Gebiet b eine 
Südkomponente und verschiebt nun auch die Isothermen 
in die kurz gestrichelte Lage, was in a Kaltluft-Advektion 
und in b Warmluft-Advektion bedeutet. Das Minimum des 
Druckes liegt im Trog der h-Welle. Die Druck-Änderun¬ 
gen am Erdboden, verursacht durch die Effekte der Tem- 
peratur-Advektion, sind innerhalb der Welle durch + und 
- Zeichen angedeutet 

sen. Da das vorliegende Buch aber von seinem Cha¬ 
rakter her kein Lehrbuch über Theoretische Me¬ 
teorologie sein will, versuchen wir hier eine einfa¬ 
che Erklärung. Diese muss notwendigerweise un¬ 
vollkommen bleiben, aber kann wohl doch ein Ver¬ 
ständnis für das Wesen der baroklinen Wellen und 
ihres instabilen Verhaltens erzeugen. Als Hilfe sei 
Bild 20.9 herangezogen. 

Auf einer bodennahen Druckfläche findet sich 
ein baroklines Feld mit einer Temperatur-Abnah¬ 
me von S nach N und eine kleine wellenförmige 
Auslenkung der Geopotential-Isolinien {ausgezo¬ 
gen), ohne dass man in diesem Anfangszustand 
eine Verbiegung der Isothermen sieht. Dies ent¬ 
spricht einer Situation, in der Baroklinität mit hori¬ 
zontaler Temperatur-Advektion vorliegt (s. Bild 19.6). 
Die Strömung in dieser Welle verschiebt dann die 
Isothermen {lang gestrichelt) in die kurz gestrichelte 
Position, und zwar im Gebiet a nach S und im 
Gebiet b nach N. Daraus erkennt man bereits fol¬ 
gendes: 


1. Die durch die Verschiebung entstandene T-Welle 
läuft um eine viertel Wellenlänge verschoben hin¬ 
ter der p-Welle (bzw. Geopotential-Welle) her; das¬ 
selbe sehen wir auch in den Bildern 19.5 und 20.6. 

2. Wo die warme Luft nach N vorstößt, herrscht 
Warmluft-Advektion: Die vorhandene Luft wird 
durch wärmere Luft verdrängt. Da wir für die 
Anfangsphase der Entstehung der baroklinen 
Welle annehmen, dass dies alles in einer recht 
flachen Schicht passiert und darüber die Ver¬ 
hältnisse, insbesondere der Druck, unverändert 
bleiben, muss nach den Vorstellungen von 
Teil III des Bildes 19.4 der Luftdruck am Erd¬ 
boden fallen. Umgekehrt ist es im Gebiet a, wo 
die kalte Luft nach Süden vordringt: in diesem 
Gebiet mit Kaltluft-Advektion steigt der Luft¬ 
druck am Erdboden. Die Zeichen + und - zei¬ 
gen an, in welcher Phase der Druck nach dieser 
Vorstellung am intensivsten steigt bzw. fällt. 

3. Der tiefste Luftdruck entlang der Welle tritt im 
Geopotential-Trog auf, der höchste im Geopo¬ 
tential-Rücken. Die größte durch die Tempera- 
tur-Advektion bedingte Druckzunahme (mar¬ 
kiert durch das Zeichen +) tritt eine viertel Wel¬ 
lenlänge östlich des Rückens, die größte Druck¬ 
abnahme (markiert durch das Zeichen -) eine 
viertel Wellenlänge östlich des Trogs auf Diese 
Initialwelle verschiebt sich also nach O. 

4. Das barokline Feld hat vor jedweder Verschiebung 
aus parallel verlaufenden Geopotential-Linien imd 
Isothermen auf der betreffendenp-Fläche bestan¬ 
den. Durch die Auslenkung der Geopotential-Iso¬ 
linien und dann weiter durch die Auslenkung der 
Isothermen schneiden sich nun beide Isolinien- 
Scharen,was eine ganz andere Qualität der Baro¬ 
klinität als vor den Verschiebungen bedeutet, weil 
nun horizontale Temperatur-Advektion ermög¬ 
licht wird (s. die Erklärungen zu Bild 19.6a und 
b). Mit dem sich so verstärkenden Winkel zwi¬ 
schen den Isolinienscharen verstärken sich Tem¬ 
peratur-Advektion und Druckänderungen, und 
man kann sich vorstellen, dass sich das gesamte 
System der hier gezeigten Welle instabil verhält, 
also in seiner Intensität rasch anwächst. 

5. Mit dem Druckfall und -anstieg in den verschie¬ 
denen Phasen der Welle entsteht auch Vorticity, 
und diese kann auch transportiert werden, so 
dass in der theoretischen Gesamtbetrachtung 
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die Vorticity-Advektion hinzutritt. Ebenso ent¬ 
wickeln sich Vertikalwinde, und die kinetische 
Energie des Gesamtsystems nimmt zu. An die¬ 
ser Stelle kommt man mit qualitativen Erklä¬ 
rungen aber nicht mehr weiter. 

Wir gehen nun zurück zu den eingangs gezeigten 
Horizontalschnitten von Bild 20.6 und dem Vertikal¬ 
schnitt von Bild 20.8. Die barokline Struktur und die 
Gebiete mit Warmluft- imd Kaltluft-Advektion sind 
klar erkennbar. Weiterhin führt diese barokline Struk¬ 
tur der sich schneidenden Isolinien von Geopotenti- 
al und Temperatur auch dazu, dass sich die Abstände 
zwischen den Isothermen verringern. Damit nimmt 
an bestimmten Stellen im Gesamtsystem der Gradi¬ 
ent der Temperatur VT zu, so dass Gebiete mit hohen 
Werten von VT^^, das sind Fronten, entstehen; Nä¬ 
heres dazu siehe Abschn. 20.2. Die Tiefs in den baro- 
klinen Wellen sind so Frontalzyklonen. 

Bei der hier verwendeten etwas schematischen 
Unterscheidung zwischen langen und kürzeren 
Wellen darf man nicht außer acht lassen, dass es 
auch barokline lange Wellen gibt. Ein eindrucks¬ 
volles Beispiel dafür ist die riesige Frontalzyklone 
vom 27. und 28.2.1998, die in Bild 19.3 vorgeführt 
wurde. Die Zirkumpolarkarte von diesen Tagen 
zeigt in 500 hPa nur zwei lange Wellen rings um 
die Erde. Wir können auf den Höhenkarten des Bil¬ 
des 19.3 sehen, dass Baroklinität mit horizontaler 
Temperatur-Advektion (s. Bild 19.6b) vorliegt, die 
zu der starken Entwicklung des großen Tiefs bei¬ 
trägt. Man muss ebenfalls bedenken, dass sich die 
langen und die kürzeren Wellen vielfältig überla¬ 
gern. Auch deshalb zeigen die Wetterkarten eine 
solche Mannigfaltigkeit an Strukturen. 

Ein Teil jeder Welle ist das Hoch bzw. der Rücken. 
In ihm herrscht wegen des bodennahen Reibungs¬ 
einflusses in den unteren Schichten eine divergente 
Strömimg imd damit Absinken, das die gesamte Tro¬ 
posphäre durchsetzen kann; s. dazu Abschn. 18.6. 
Wegen der Überlagerung der verschiedenartigen 
Wellen (s. o.) und der daraus entstehenden Vielfalt 
der Strukturen weisen auch die Hochs sehr unter¬ 
schiedliche Längenskalen und unterschiedliche 
horizontale Ausdehnungen auf. Sie reichen von gro¬ 
ßen Gebilden in den sehr langen Wellen bis zu klei¬ 
nen Zwischenhochs zwischen zwei kurzwelligen 
Frontalzyklonen. 


D Innere Struktur der Frontalzyklonen 

Die baroklinen Wellen besitzen eine sehr charak¬ 
teristische innere Struktur. Deren Elemente sind die 
Fronten, an denen Vertikalwinde und Niederschlä¬ 
ge konzentriert sind, Gebiete vor und hinter den 
Fronten mit prae- und postfrontalem Absinken, 
Sektoren zwischen den Fronten und ein großes 
Gebiet mit meist intensiver Schauertätigkeit auf der 
Rückseite der Kaltfront. Schließlich muss man die 
einzelnen Schauer (L < 30 km) noch erwähnen, das 
sind teilweise mächtige Gumulonimben oder kon¬ 
vektive Komplexe mit eigenen internen Zirkula¬ 
tionssystemen. Eine ausführliche Diskussion die¬ 
ser inneren Strukturen, erläutert anhand von Satel¬ 
litenbildern, Radarbildern, Wetterkarten und Prin¬ 
zipskizzen, findet der Leser in dem Buch „Images 
in Weather Forecasting. A Practical Guide for 
Interpreting Satellite and Radar Imagery“ (Bader 
et al. 1995). Das Buch zeigt auch die ungeheure 
Mannigfaltigkeit der Erscheinungen im gesamten 
Spektrum der in der Synoptischen Meteorologie 
interessierenden Skalen. 

20.2 Fronten 

20.2.1 Begriffe, Skalen, Beobachtungen 

Die Atmosphäre ist im Allgemeinen immer und 
überall horizontal inhomogen. Das folgt aus der 
ungleichmäßigen Verteilung der Quellen und Sen¬ 
ken von vor allem Energie, Wasserdampf und Im¬ 
puls und gilt für alle Größenskalen. Als Beispiele 
seien in der globalen Skala das Temperaturgefälle 
vom Äquator zu den Polen, in der Mikroskala das 
Temperaturgefälle von einem besonnten Waldrand 
zum davor liegenden freien Feld erwähnt. Die hier 
angesprochene Inhomogenität bezieht sich auf vie¬ 
le Eigenschaften der Luft wie Temperatur, Feuchte, 
Trübung usw. Die Verteilung dieser Größen erfasst 
man in vier-dimensionalen Feldern. Wir haben im 
Laufe der Erörterungen dieses Buches gesehen, dass 
nicht nur die Felder der Größen selber, sondern 
auch die Felder ihrer Ableitungen nach den drei 
Raumkoordinaten von großer Bedeutung sind. 
Dabei ist der Gradient einer Größe relativ klein, 
wenn er einen schwach ausgeprägten, sich über eine 
große Entfernung vollziehenden Übergang von ei- 
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nem niedrigeren zu einem höheren Wert be¬ 
schreibt. Es gibt aber auch Gebiete mit großen Gra¬ 
dienten der entsprechenden Eigenschaften, in der 
Vertikalen z. B.bei Inversionen (s. Abschn. 10.1.3). 
Als Beispiel für einen starken horizontalen Gradi¬ 
enten kann man sich vorstellen, dass auf einer Län¬ 
ge von vielen 100 km oder sogar mehr als 1000 km 
kältere gegen wärmere Luft vordringt und sich die¬ 
ser Übergang senkrecht zu dieser Länge auf ein 
schmales Gebiet konzentriert. Dieses bezeichnen 
wir als Front der vordringenden kälteren Luft. Vor 
und hinter diesem langgestreckten, schmalen Ge¬ 
biet sind die Gradienten der Temperatur deutlich 
kleiner. Natürlich finden sich die großen Werte des 
horizontalen Gradienten nicht nur in einer Höhe, 
sondern dreidimensional in einem größeren 
Höhenintervall, so dass es ein dreidimensionales 
Gebiet gibt, das durch die hohen Werte des hori¬ 
zontalen Temperaturgradienten charakterisiert ist. 
Außerdem kann die langgestreckte Zone dieser 
Lront auch schräg im Raum liegen, so dass auch 
die vertikalen Gradienten beeinflusst sind, was 
dazu führt, dass alle drei Komponenten des Gra¬ 
dientvektors eine Rolle spielen. Um eine kurze De¬ 
finition zu haben, sagen wir in diesem Sinne: 

Eine Front ist ein drei-dimensionales Gebiet in 
einem Fluid (hier: in der Atmosphäre), in dem der 
horizontale Gradient einer Zustandsvariablen (Grö¬ 
ße, Eigenschaft) deutlich höhere Werte besitzt als 
in der Umgebung. 

Zur näheren Bezeichnung einer Lront können 
wir einmal die Eigenschaft bzw. Größe heranzie¬ 
hen, die einen starken Gradienten aufweist und so 
von Temperatur-Lronten, Leuchte-Lronten, Ozon- 
Fronten usf. sprechen. Da sich die Lront im Raum 
in dem Sinne bewegt, dass sich die hohen Gradient¬ 
werte horizontal verlagern, benennt man eine sich 
bewegende Lront auch nach den Gharakteristika 
der vordringenden Eigenschaft. Man spricht so z. B. 
von einer Warmfront, wenn sich die Front von der 
warmen in Richtung zur kalten Luft fortpflanzt, und 
von einer Kaltfront im umgekehrten Fall. Genauso 
lassen sich auch Feuchte- und Trocken-Fronten 
unterscheiden. Eine dritte Art der Bezeichnung 
orientiert sich an den meteorologischen Phänome¬ 
nen, mit denen eine Front verbunden ist. So gibt es 


u.a. Fronten einer Mittelbreiten-Zyklone, Seewind- 
Fronten, Bergwind-Fronten oder Gewitter-Fronten, 
wodurch deutlich wird, dass es Fronten in vielen 
Skalen gibt, worauf Abschn. 20.2.5 näher eingeht. 

Kaltfronten von Mittelbreiten-Zyklonen sieht 
man im Satellitenbild häufig als langgestreckte (L^ 
bis zu 3 000 km), aber verhältnismäßig schmale 
(L,^~300km) Gebiete, markiert durch starke Be¬ 
wölkung. Bild 20.10 zeigt zwei Fälle solcher Wol¬ 
kenbänder. Man weiß, dass in diesen Gebieten mar¬ 
kante Wetter-Erscheinungen (starke Horizontal- 
und Vertikalwinde, Niederschläge, Böen, Druck¬ 
sprünge) auftreten, aber nicht auf der ganzen Breite, 
in der man vom Satelliten aus Wolken sieht. Man 
weiß auch, dass die Luft hinter der Front kälter ist 
als die vor der Front. Im Zeitablauf eines Satelli- 
ten-Films erkennt man zweierlei: 

■ Das Wolkenband bewegt sich im Allgemeinen 
quer (diese Richtung sei im Folgenden mit der 
Koordinate x bezeichnet) zu seiner Längser¬ 
streckung (die Längsachse sei diey-Richtung). 

■ Die einzelnen Wolkenzellen dieser Kaltfront be¬ 
sitzen aber auch eine sehr rasche Bewegung in 
Längsrichtung, und zwar in den Kaltfronten der 
Nord-Halbkugel nach links, wenn man quer zur 
Front von der kalten zur warmen Luft schaut. 
Diese Bewegung iny-Richtung (Jet entlang der 
Front) ist in den Bildern 20.10a und b mit einem 
Pfeil im jeweiligen Wolkenband gekennzeichnet. 

Das Geschehen an Fronten ist sehr vielfältig, 
man könnte hier über sehr viele Beispiele berich¬ 
ten, aber Bild 20.10 möge vorerst genügen. 

In Bezug auf die Front-Skala (im obigen Bei¬ 
spiel einer Kaltfront L^~ 300 km) bezeichnet man 
die Strukturen innerhalb der Front (im Beispiel 
einzelne Konvektionszellen) als subskalig, aber die 
atmosphärischen Felder, in die die Front eingebettet 
ist, als supraskalig. Wir werden sehen, dass die 
supraskaligen Felder die Front antreiben („Forcing“) 
und dass sie wegen ihrer sehr unterschiedlichen 
Struktur verantwortlich sind für die sehr große 
Mannigfaltigkeit der Erscheinungsformen an Fron¬ 
ten. Im Folgenden werden wir uns in erster Linie 
mit Fronten von Mittelbreiten-Zyklonen beschäf¬ 
tigen. Das sind Temperatur-Fronten,bei denen aber 
auch starke Feuchte-Gradienten auftreten. 
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Bild 20.10a. Wolkenband, das zu einer Kaltfront gehört, vom Satelliten NOAA-11 aus im Infrarot-Kanal 10.3-11.3 |im 
beobachtet; 16.1.1991, 13.55 GMT. (Quelle: University of Dundee) 
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Bild 20.10b. Wolkenband, das zu einer Kaltfront gehört, vom Satelliten NOAA-11 aus im Infrarot-Kanal 10.3-11.3 |im 
beobachtet; 25.2.1991, 14.51 GMT. (Quelle: University of Dundee) 





292 Teil V • Synoptische Meteorologie 


Kapitel 20 • Die synoptischen Systeme mittlerer Breiten 


20.2.2 Die Polarfront-Theorie 

Die Bezeichnung „Front“ {\at. frons = Stirn, Vorder¬ 
seite) wurde in der Zeit des Ersten Weltkrieges, als 
man sich an Fronten bekämpfte, in die Meteorologie 
übernommen. Sie erlangte ihre Bedeutung vor allem 
in der „Polarfront-Theorie“ (zum Begriff „Polarfront“ 
s. Abschn. 10.2 und Bild 10.8, ferner Abschn. 20.IB 
und C), die die Entwicklung von Frontensystemen zu¬ 
sammen mit der Entwicklung von Mittelbreiten-Zy¬ 
klonen mit Hilfe eines einfachen bildhaften Modells 
erklärt. Diese Theorie wurde 1922 von J. Bjerknes 
und H. Solberg veröffentlicht (eine vorauslaufende 
Publikation stammt von J. Bjerknes aus dem Jahre 
1919). Nach ihren Grundgedanken werden heute 
immer noch die Boden-Wetterkarten analysiert, 
weil die in diese Theorie eingehenden Beobachtun¬ 
gen prinzipiell richtig sind. Wichtige Erweiterun¬ 
gen stammen vor allem von T. Bergeron (1928; 1934; 
siehe auch 1937). Die Polarfront-Theorie hat brei¬ 
ten Eingang in alle Lehrbücher gefunden. 

Bild 20.11. 

Die Ideal-Zyklone. Darstel¬ 
lung aus der richtungswei¬ 
senden Publikation von 
J. Bjerknes und H. Solberg 
(1922) 


Die aus den im Prinzip richtigen Beobachtun¬ 
gen gezogenen Folgerungen dieser Theorie müs¬ 
sen aber im Lichte neuerer Erkenntnisse korrigiert 
werden, was in Abschn. 20.2.3 und 20.2.4 geschieht. 
Zunächst wird hier aber die Polarfront-Theorie er¬ 
läutert. Das geschieht einmal aus wissenschafts¬ 
geschichtlichen Gründen, darüber hinaus jedoch 
auch, um den Vergleich mit den neuen Fronten- 
Vorstellungen zu erleichtern und die Korrekturen 
deutlich zu machen. 

ln den Bildern 20.11 und 20.12 sind zwei Ab¬ 
bildungen aus der Original-Publikation von 
Bjerknes und Solberg wiedergegeben, ln der Mitte 
von Bild 20.11 sieht man einen Horizontalschnitt 
durch ein „junges“ Tief, darüber einen Vertikal¬ 
schnitt von W nach O nördlich des Kerns und 
darunter einen Vertikalschnitt von W nach O süd¬ 
lich des Kerns. Bild 20.12 zeigt die idealisierte 
Entwicklung einer Mittelbreiten-Zyklone oder den 
„Lebenslauf eines Tiefs“, dargestellt in den 8 Ent¬ 
wicklungs-Stufen a bis h. 
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Bild 20.12. 

Der Lebenslauf einer (Mit- 
telbreiten-)Zyklone. Auch 
diese Darstellung ist der 
Publikation von J. Bjerknes 
und H. Solberg (1922) ent¬ 
nommen. Fronten sind ge¬ 
strichelt. Ausgezogen er¬ 
scheinen die Stromlinien, 
bei der Warmluft mit ojfe- 
nen, bei der Kaltluft mit 
geschlossenen Pfeilen. Die 
Niederschlagsgebiete sind 
gepunktet 
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Dieser Lebenslauf beginnt (Bild 20.12a) mit der 
Situation an einer schwachen und noch nicht sehr 
scharfen Front (gestrichelt). Diese wird hier als 
Übergangszone zwischen zwei in sich einheitlichen 
Luftmassen, z. B. einer subtropischen (im S, unten) 
und einer polaren (im N, oben),betrachtet, die sich 
relativ gegeneinander bewegen. (Zum Begriff der 
„einheitlichen Luftmasse“ vor und hinter der Front 
wird später noch einiges zu sagen sein). 

In dieser horizontal inhomogen temperierten 
Scherströmung hat sich in Bild 20.12b eine schwa¬ 
che Welle gebildet, die nach Osten wandert. In ih¬ 
rem östlichen (vorderen) Teil stößt die wärmere 
Luft etwas nach N, in ihrem westlichen (hinteren) 
Teil dringt die kältere Luft etwas nach S vor. Damit 
wird die ursprüngliche Front in dem nach N vor¬ 
dringenden Teil zu einer Warmfront und in dem 
nach S vordringenden Teil zu einer Kaltfront. Das 
Vordringen einer „Luftmasse“ gegen die andere 
stellt man sich so vor, wie es Bild 20.13 zeigt: die 
wärmere Luft gleitet an der Warmfront auf die käl¬ 
tere auf, und die kältere Luft stößt an der Kaltfront 
keilförmig unter die wärmere. Bereits bei dieser 
ersten Wellenbildung fällt am linken Rand der vor¬ 
stoßenden Warmluft, also in der Mitte der gezeich¬ 
neten Welle, der Luftdruck: es bildet sich ein schwa¬ 
ches Tief mit bereits zyklonalem Wind. An den 
Fronten entstehen durch die mit dem Aufgleiten 
und dem keilförmigen Vorstoßen verbundenen 
Vertikalbewegungen Wolken und Niederschlag. 

Dieses Tief - wir können auch sagen, diese schwa¬ 
che Wellenstörung - entwickelt sich in Bild 20.12c 
zu einem jungen Tief mit kräftigem Druckfall im 



Bild 20.13. Schema der Prozesse an einer Warmfront mit auf¬ 
gleitender Warmluft (rechts) und an einer Kaltfront mit keil¬ 
förmig vorstoßender Kaltluft (links) im Lichte der Polarfront- 
Theorie. In der Skizze sind auch die in der Bodenwetterkarte 
üblichen Symbole für die beiden Fronten (s. dazu Bild 19.1) 
eingezeichnet. Die Front wird dort eingetragen, wo die schräg 
liegende Frontfläche = „Luftmassengrenze“ die Bodenober¬ 
fläche schneidet. Siehe auch das untere Teilbild in Bild 20.11 


Zentrum, geschlossenen Isobaren, gut ausgepräg¬ 
tem Warmsektor und ausgedehnten Niederschlags¬ 
feldern an den Fronten. (Der Druckfall wird in der 
Polarfront-Theorie nicht erklärt.) 

Die Kaltluft an der Rückseite des Tiefs kommt 
schneller nach Osten voran als die Warmluft. (War¬ 
um das so ist, wird in der Polarfront-Theorie nicht 
erklärt.) Während die Welle nach Osten wandert, ver¬ 
kleinert sich deshalb der Warmsektor (Bild 20.12d), 
den wir uns im West-Ost Schnitt so vorstellen kön¬ 
nen, wie es Bild 20.13 zeigt. Der tiefste Luftdruck 
am Boden liegt dort, wo die beiden Fronten am 
nördlichsten Punkt des Frontensystems Zusam¬ 
mentreffen. 

In der Fortsetzung dieses Prozesses holt die 
Kaltfront die Warmfront ein, in der Vertikalen 
zuerst am Erdboden. Horizontal betrachtet ge¬ 
schieht dies meist in der Mitte der Frontensysteme, 
so dass der nördliche Teil des Warmsektors abge¬ 
schnitten wird. Dies nennt man Seklusion (lat. 
secludere= abschließen; s. Bild20.12e). 

In Bild 20.12f hat die Kaltfront die Warmfront 
auf fast der ganzen Länge eingeholt. Dies Stadium 
nennt man Okklusion (lat. occludere = verschlie¬ 
ßen). Der Warmsektor ist als Ganzes abgehoben, 
am Boden gibt es nur noch kalte Luft, und von 
beiden Fronten ist nur noch eine Linie übrig ge¬ 
blieben, die als Okklusions-Front bezeichnet wird. 
Entsprechend den drei Möglichkeiten des Tempe¬ 
raturunterschiedes der Kaltluft auf der Vorder¬ 
seite (Tj) und auf der Rückseite {T 2 ) des Tiefs un¬ 
terscheidet man drei Okklusions-Typen. Diese wer¬ 
den in Bild 20.14 erläutert. 

Die okkludierten Teile des Tiefs verwirbeln 
dann vollständig (Bild 20.12g und h), und die 
Luftmassenunterschiede verschwinden mehr und 
mehr. Das Tief ist ganz mit kalter Luft angefüllt. 
Die Grenze zwischen der warmen und der kalten 
Luft liegt nun im Süden des sterbenden Wirbels. 

Die Polarfront-Theorie sagt also: Aus einer 
schon vorhandenen Front (in der Polarfront-Theo¬ 
rie verstanden als Temperaturdiskontinuität oder 
enge Übergangszone zwischen warmer Luft im 
Süden und kälterer im Norden, das ist die „Polar¬ 
front“) entwickelt sich eine Welle, in der auf der 
Vorderseite wärmere Luft nach Norden und auf der 
Rückseite kältere nach Süden strömt und in der sich 
so aus der vorhandenen Temperaturdiskontinuität 
eine Warmfront und eine Kaltfront bilden. Diese 
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Bild 20.14. 

Unterschiedliche Okklu¬ 
sionstypen im Rahmen der 
Polarfront-Theorie bei un¬ 
terschiedlichen Temperatu¬ 
ren in der Kaltluft auf der 
Vorderseite (Tj) und der 
Rückseite (Tj) des Tiefs. 
Das Schema ist analog 
zu Bild 20.13 gezeichnet 
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Welle entwickelt sich in der Weise, wie es die 8 Dar¬ 
stellungen in Bild 20.12 zeigen. In Bild 20.11 ist 
noch einmal groß diese Welle im Reifezustand dar¬ 
gestellt. Zusätzlich zu den bisher beschriebenen 
Horizontalschnitten werden dort auch Vertikal¬ 
schnitte an bestimmten Stellen durch diese Störung 
gezeigt. Dabei ist der im Bild unten gezeigte Verti¬ 
kalschnitt von W nach O durch den Warmsektor 
gelegt. Der im Bild oben gezeigte Vertikalschnitt 
verläuft ebenfalls von W nach O, aber in der Kalt¬ 
luft nördlich des Warmsektors. Diese Vertikal¬ 
schnitte präsentieren den vertikalen Aufbau von 
Warm- und Kaltfront mit den erwarteten Neigun¬ 
gen und suggerieren, dass an der Warmfront die 
warme Luft auf die kalte aufgleitet und dass an der 
Kaltfront sich die kalte Luft als Keil unter die war¬ 
me schiebt. Die Darstellung zeigt auch, wie durch 
die Strömungen an den Diskontinuitätsflächen 
(z. B. durch das Aufgleiten der Warmluft) Wolken 
und Niederschlag entstehen. Diese zweidimensio¬ 
nale Darstellung ist verbunden mit der Vorstellung 
von „materiellen Grenzflächen“. Ah solche versteht 
man die Berührungsfläche von zwei unterschied¬ 
lichen „Materialien“ oder Stoffen, hier also von 
kalter und warmer Luft, die jede für sich einen ei¬ 
genen materiell homogenen „Luftkörper“ oder eine 
eigene „Luftmasse“ bilden. Diese mischen sich 
nicht, sondern bestehen materiell nebeneinander. 
Die Diskontinuitätsfläche ist also gleichzeitig eine 
materielle Grenzfläche. 

Die Annahme, dass sich beide „Luftmassen“ 
nicht mischen, ist wesentlich für alle Vorstellungen 
in dieser Luftmassen-Theorie. Dazu gehören auch 
die Überlegungen zu den Vertikalbewegungen der 
Luft an den materiell gedachten Grenzflächen zwi¬ 
schen den verschiedenen „Luftmassen“ 


Dieses „Bild“ ist sehr stark in das Bewußtsein 
aller, die an Fronten interessiert sind (Meteorolo¬ 
gen, Geographen u. a.), eingedrungen. Es induziert 
auch eine schematische Vorstellung über den Wetter¬ 
ablauf an Warm- und Kaltfronten, die allerdings 
den Blick für die vorhandene große Mannigfaltig¬ 
keit des Wetters an Fronten verbaut. 

Wir werden jedoch in Abschn. 20.2.3 und 20.2.4 
sehen, dass dieses „Bild“ in verschiedenen Punk¬ 
ten nicht stimmt. Vor allem gibt es eine quer zur 
Grenzfläche, genauer quer zur Längsrichtung des 
Gebietes mit dem starken Gradienten der Tempe¬ 
ratur, eine die Mischung bewerkstelligende Zirku¬ 
lation, die sowohl die Vertikalbewegungen reprä¬ 
sentiert als auch den Wetterablauf bestimmt. Dabei 
erhalten dann andere Prozesse das Eigenschafts¬ 
gefälle aufrecht. 

Besonders interessant in der Polarfront-Theo¬ 
rie ist der auigezeigte Zusammenhang zwischen der 
Entwicklung der Fronten und der Entwicklung der 
Zyklone, also zwischen Frontogenese und Zykloge- 
nese. Die Polarfront-Theorie setzt in Bild 20.12a die 
Front voraus; aus dieser entwickelt sich dann die 
Zyklone. In der heutigen Sicht entwickeln sich aber 
bei den meisten Mittelbreiten-Zyklonen die fron¬ 
talen Gegensätze erst, wenn die Zyklone bereits 
existiert. 

Man hat immer wieder versucht, die Vorstellun¬ 
gen dieses konzeptionellen Modells durch Rech¬ 
nungen zu untermauern, ungeachtet der dabei 
auftretenden Probleme. Diese beginnen schon mit 
der Festlegung des Begriffs „einheitliche Luftmas¬ 
se“. Eine Definition über eine einheitliche Dichte 
oder potentielle Temperatur stößt auf den Wider¬ 
spruch zu deren Höhenabhängigkeit. Trotzdem sei¬ 
en hier zwei klassische Rechnungen erwähnt und 
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Bild 20.15. Rechnungen zur Luftmassen-Theorie. a Aus der dynamischen Grenzflächenbedingung folgt eine Neigung der 
Frontfläche gegen die x-Achse, ausgedrückt durch den Winkel a. b Aus der kinematischen Grenzflächenbedingung folgen 
bei Vorgabe der horizontalen und vertikalen Windkomponenten auf der kalten Seite und die entsprechenden 
Windkomponenten {u^ und w^) auf der warmen Seite. Verifiziere, dass im Teilbild b die kinematische Grenzflächenbe¬ 
dingung wirklich erfüllt ist, dass also die Windgeschwindigkeitskomponenten senkrecht zur Frontfläche auf der warmen 
und der kalten Seite gleich groß sind 


in Bild 20.15 skizziert. Sie gelten natürlich nur für 
den gedachten Fall einer materiellen Grenzfläche 
zwischen zwei unterschiedlichen, in sich aber „ein¬ 
heitlichen Luftmassen“. 

Um die Rechnungen durchführen zu können, 
muss man physikahsche Forderungen an der Grenz¬ 
fläche stellen. Im ersten Falle ist es die „dynami¬ 
sche Grenzflächen-Bedingung“, im zweiten Falle die 
„kinematische Grenzflächen-Bedingung“. Die dy¬ 
namische Grenzflächenbedingung verlangt, dass 
der Luftdruck an der Fläche keinen Sprung aufweist. 
Zeichnet man deshalb (wie in Bild 20.15a) die Hö¬ 
hen von verschiedenen Druckflächen pg, pg - Ap,... 
(letztere hegen in der wärmeren Luft weiter aus¬ 
einander als in der kälteren), so sieht man, dass die 
dynamische Grenzflächenbedingung nur erfüllt 
werden kann, wenn die Grenzfläche selber eine 
bestimmte Neigung hat. Diese ist natürlich vom 
Unterschied des vertikalen Abstandes der Druck¬ 
flächen, aber auch von ihrer Neigung gegen die x- 
Achse (also von dpidx, und dies ist proportional 
dem geostrophischen Wind senkrecht zur Zeichen¬ 
ebene) abhängig. Die Frontneigung a wurde so von 
Margules (1906) abgeleitet zu 


g 

mit/= Goriolisparameter, Schwerebeschleuni¬ 
gung, = Temperatur in der warmen und = Tem¬ 
peratur in der kalten Luft, T = V 2 {T^+ T^), v^= geo- 


strophischer Wind in y-Richtung (d. i. senkrecht 
zur Zeichenebene) in der warmen und Vg^. in der 
kalten Luft. Beachte, dass dem gesamten Bereich 
der kalten und der warmen Luft jeweils nur ein 
Wert von Vg und T zugeordnet wird. 

Die kinematische Grenzflächenbedingung ver¬ 
langt, dass bei der Annahme einer materiellen Grenz¬ 
fläche die zu ihr senkrechte Luftbewegung an jedem 
ihrer Punkte auf der warmen Seite genau so groß ist 
wie auf der kalten. Dies ist zum Erhalt der Massen- 
Kontinuität notwendig. Innerhalb der einzelnen 
„Luftmassen“ ist der Wind in seinen Richtungen nicht 
beschränkt. Wenn wie im Beispiel des Bildes 20.15b 
der Horizontalwind u^. auf der kalten Seite größer als 
der Horizontalwind auf der warmen ist, wird da¬ 
durch auf der warmen Seite ein aufsteigender Verti¬ 
kalwind erzwungen. Dabei wurde zusätzlich an¬ 
genommen, dass der Vertikalwind auf der kalten Sei¬ 
te gleich Null ist. Wenn in diesem Bild der Horizon¬ 
talwind auf der warmen Seite größer wäre als auf der 
kalten, gäbe es einen negativen Vertikalwind tv„. 

Die Polarfront-Theorie oder das so benannte 
konzeptionelle Modell kann man zusammenfas¬ 
send durch folgende Aussagen charakterisieren: 

■ Fronten werden definiert als Diskontinuitäts¬ 
flächen (oder enge Übergangsgebiete) zwischen 
in sich „einheitlichen Luftmassen“: der kalten Luft 
vor der Warmfront, der warmen Luft im Warm¬ 
sektor und der kalten Luft hinter der Kaltfront; 
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■ Wolkenbildung und Niederschlag ergeben sich als 
Folge von Vertikalbewegungen an diesen Dis¬ 
kontinuitätsflächen, die als materielle Grenzflä¬ 
chen aufgefasst werden. Solche Vertikalbewegun¬ 
gen können in dieser Theorie aber nur Vorkom¬ 
men, wenn die beiden an der geneigten Fläche 
aneinandergrenzenden „Luftmassen“ eine unter¬ 
schiedliche Horizontalgeschwindigkeit besitzen; 

■ Man beschränkt sich auf die zweidimensionale 
Darstellung; 

■ Aus dem „Lebenslauf eines Tiefs“ folgt, dass zu¬ 
erst eine Front da sein muss und sich dann erst 
das Tief entwickelt, also zuerst Frontogenese, 
dann Zyklogenese. 

Diese Vorstellungen werden in Tabelle 20.1 noch 
einmal unter dem Stichwort Luftmassen-Theorie 
zusammengefasst. 


20.2.3 Übergang zur Feld-Theorie 

Nun müssen wir fragen, ob die Erkenntnisse der 
Meteorologie der letzten Jahrzehnte diese Vorstel¬ 
lung bestätigen oder doch andere Vorstellungen na¬ 
helegen. Bei genauer Betrachtung von Feldern von 
potentieller Temperatur, spezifischer Feuchte und 
der Windgeschwindigkeits-Komponenten quer zur 
Front stellt man fest, dass es so etwas wie einheitli¬ 
che Luftmassen gar nicht gibt. Dazu sei auch die 
Betrachtung der Bilder 20.16 und 20.22 empfohlen. 
Es existieren auch keine Diskontinuitätsflächen. Die 
Atmosphäre zeigt uns vielmehr Verteilungen der 
hydrodynamischen Größen wie z. B. der Lufttem¬ 
peratur T, der potentiellen Temperatur 6>, der äqui¬ 
valent-potentiellen Temperatur (9j.,der spezifischen 
Feuchte q, der Windgeschwindigkeit v mit ihren 
Komponenten u in x-Richtung, v iny-Richtung und 
w in z-Richtung in Raum und Zeit, also vierdimen¬ 
sionale Felder dieser Größen. Handelt es sich um 
Vektorfelder, so können wir die ihnen eigenen 
räumlichen Veränderungen durch ihre Divergenz, 
Rotation und Deformation beschreiben. Die räum¬ 
liche Änderung skalarer Felder wird durch den Gra¬ 
dienten der betreffenden skalaren Eigenschaft be¬ 
schrieben, also z. B. beim 6LFeld durch den Vektor 
grad 0, der die Komponenten d0ldx, dOtdy und 
50/öz besitzt. In gemessenen skalaren Feldern fin¬ 
det man entsprechend diesen Erläuterungen keine 
Diskontinuitäten, sondern einfach dreidimensiona¬ 


le Gebiete, in denen der Gradient der skalaren Grö¬ 
ße (z. B. 0) sehr stark ist und deutlich höhere Wer¬ 
te annimmt als in der Umgebung. Diese Aussage 
eignet sich nun besser zur Definition einer Front, 
und wir wiederholen hier die obige Definition: 

Eine Front ist ein dreidimensionales Gebiet in 
einem Fluid (hier: in der Atmosphäre), in dem der 
skalige horizontale Gradient einer Zustandsvari¬ 
ablen deutlich höhere Werte annimmt als in der 
Umgebung. 

Dazu noch einige Erläuterungen: 

a Die Definition über den Gradienten einer Zu¬ 
standsvariablen (anstatt über einen Sprung oder 
eine Diskontinuitätsfläche) erlaubt es, die Gesetze 
der Kontinuums-Hydrodynamik (s. Abschn. 6.1) 
anzuwenden und so z. B. den Begriff der Fronto¬ 
genese, definiert als total-zeitliche Ableitung des 
betreffenden Gradienten (Näheres s. u.), zu be¬ 
nutzen oder den Jet entlang der Front über die 
thermische Windgleichung aus dem Gradienten 
der potentiellen Temperatur zu berechnen, 
b Es lassen sich nun immer noch Frontflächen de¬ 
finieren. Diese liegen innerhalb des genannten 
Gebietes. Ihre Definition erfolgt z. B. über den 
maximalen Gradienten oder über die Maxima 
der zweiten räumlichen Ableitungen der betref¬ 
fenden Zustandsvariablen. Als Bodenfront läßt 
sich die Linie festlegen, an der eine so definier¬ 
te Frontfläche die Erdoberfläche schneidet, 
c Innerhalb einer Front beobachtet man eine Rei¬ 
he von Prozessen unterschiedlicher Skala, z. B. im 
Gebiet einer synoptischen Kaltfront oft eine Viel¬ 
zahl von Konvektionszellen in Verbindung mit 
durch kalte Fallwinde geprägte Böenlinien. Als ein 
zweites Beispiel seien Seewind-Fronten (s. Ab¬ 
schn. 20.2.5) erwähnt. Sie zeigen bei einer Auflö¬ 
sung (z. B. von Messungen) von einigen km recht 
glatte Verläufe des Übergangs von der feuchte¬ 
ren und kühleren Seeluft zu der trockeneren und 
wärmeren Landluft; bei höherer Auflösung wer¬ 
den aber in die Front eingelagerte Wirbel sicht¬ 
bar. Die Frontflächen erscheinen somit bei hoher 
Auflösung (oder kleiner Längenskala) als recht 
komplizierte Gebilde. Man muss deshalb den Be¬ 
griff der „Frontskala“ einführen. Das ist eine hori¬ 
zontale Längenskala, die größer ist als die als sub- 
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skalig angesehenen Prozesse. Wenn diese Front¬ 
skala der Betrachtung zugrunde gelegt wird, ent¬ 
stehen recht glatte Isolinien der Zustandsvariab¬ 
len und recht glatte Frontflächen. Diese Front¬ 
skala ist also so zu wählen, dass die „turbulenten“ 
Prozesse in der Front unter dieser Skala (also sub- 
skalig) bleiben, die Front selber, also der Über¬ 
gang zwischen unterschiedlichen Größen der be¬ 
treffenden Zustandsvariablen, aber gut aufgelöst 
wird. Der Ausdruck „skaliger Gradient“ in obiger 
Definition meint also den Gradienten, den man 
aus Beobachtungen, Messungen oder Rechnun¬ 
gen in frontskaliger Auflösung gewinnt. 

Mit diesen Erläuterungen wird verständlich, 
dass wir hier die Darstellung, die die Luftmassen- 
Theorie ersetzen soll, Feld-Theorie nennen. Auf 
der Grundlage der Feld-Theorie kann man die in 
Bild 20.15 erwähnten Rechnungen zur Luftmassen- 
Theorie nicht mehr aufrecht erhalten. Man muss 
nun vor allem fragen, wie im Rahmen der Feld- 
Theorie der Niederschlag an Fronten entsteht. Hier 
zeigt sich nun, dass quer zur Front eine Zirkulati¬ 
on existiert, die wegen der undurchdringlichen 
Grenzflächen in der Luftmassen-Theorie nicht er¬ 
laubt war. Diese läßt in ihrem aufwärts gerichteten 
Ast Wolken und Niederschlag entstehen. Feld¬ 
überlegungen führen auch dazu, dass man die dritte 
Dimension unbedingt mit in die Betrachtung ein¬ 
beziehen muss. Schließlich ergibt sich auch für den 
Zusammenhang zwischen Frontogenese und Zy- 
klogenese eine Änderung, nämlich die, dass die 
Entwicklung im Allgemeinen umgekehrt (zu der 
Vorstellung der Polarfront-Theorie) verläuft, dass 
sich nämlich zuerst eine Zyklone bildet und dann 


in dieser die Frontogenese einsetzt. Dieser Über¬ 
gang der Vorstellungen von der alten Luftmassen- 
Theorie zur neuen Feld-Theorie ist in Tabelle 20.1 
schematisch zusammengefasst. Die neuen Vorstel¬ 
lungen sind durch viele Messungen, Beobachtun¬ 
gen und Modellrechnungen belegt. Sie werden im 
Einzelnen in Abschn. 20.2.4 erläutert. 

Die Entwicklung dieser neuen Vorstellungen 
war ein wissenschaftlicher Prozess, dessen Beginn 
man etwa festmachen kann an der Entdeckimg durch 
Gharney (1947) und Eady (1949), dass die Zyklonen 
nicht in Gebieten mit starken Temperaturkon¬ 
trasten entstehen, sondern vielmehr in nur schwach 
baroklinen Feldern. Die Fronten (also die Gebiete 
mit stärkerer Baroklinität) bilden sich dann erst in 
den Strömungsfeldern der wachsenden Zyklonen. 
Das Konzept der Querzirkulation wurde durch die 
Arbeiten von Sawyer (1956) und Eliassen (1962) 
begründet. Browning et al. (1973) und Harrold 
(1973) beschrieben erstmals die Jets entlang der 
Front. Die Beschreibung mittels des Q-Vektors 
(s. z. B. Hoskins et al. 1978) half dann, die Quer¬ 
zirkulationsfelder und den Antrieb dieser ageostro- 
phischen Sekundärströmung leichter zu verstehen. 
Viele Prozess-Studien mit Hilfe numerischer Mo¬ 
delle konnten die Rolle unterschiedlicher supra- 
skaliger Antriebe auf unterschiedliche Grundfelder 
und die Einflüsse von Advektion, Reibung und Tur¬ 
bulenz und von Kondensation und Verdampfen der 
Wolkentröpfchen bei der Entwicklung von Fron¬ 
ten erhellen. Die Straße der wissenschaftlichen 
Entwicklung zum heutigen Verständnis ist also 
durch einige Meilensteine, aber vor allem auch 
durch viele Pflastersteine sorgfältiger und aufwen¬ 
diger Einzelstudien gekennzeichnet. 


Tabelle 20.1 . Temperatur-Fronten in Mittelbreiten-Zyklonen; Schematische Gegenüberstellung der alten Luftmassen- 
Theorie und der Feld-Theorie, gradjj ©bezeichnet die horizontale Komponente des Gradienten von 0 



^^nassen-Theorie 

Feld-Theorie 

Definition 

Als Front wird eine Diskontinuitätsfläche 
bezeichnet, die zwei einheitliche 
Luftmassen voneinander trennt 

In der komplexen Struktur der hydrodynamischen Felder 
gibt es Gebiete mit hohen Werten von grad^ 0 , die man 
als 0-Front bezeichnet 

Niederschlag 

Durch Vertikalwinde an materiellen 
Grenzflächen 

Durch Querzirkulation eng verbunden mit Frontogenese 

Betrachtung 

Meist 2-dimensional quer zur Front 

In 3 Dimensionen; unerläßlich wegen der 3-d-Einflüsse 
bei der Frontogenese und den 3-d-Erscheinungen 
(z. B. Jet entlang der Front) 

Entwicklung 

Front—> Zyklogenese 

Zyklogenese-> Entstehung von Fronten 
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20.2.4 Die Feld-Theorie 

Die weiteren Erläuterungen folgen nun der Tabel¬ 
le 20.1, in der die wesentlichen Merkmale der bei¬ 
den Theorien gegenübergestellt sind. Der Inhalt der 
mittleren Spalte war Gegenstand von Abschn. 20.2.2. 
Nun wenden wir uns der rechten Spalte zu, aus deren 
Inhalt die der Feld-Theorie entsprechende Definiti¬ 
on einer Front (1. Zeile) bereits in Abschn. 20.2.3 er¬ 
klärt wurde. 

A Beispiele frontaler Felder 

Die Bilder 20.16a und b zeigen am Beispiel eines 
über Mitteleuropa hinweg ziehenden Fronten¬ 
systems, wie die Felder atmosphärischer Größen 
im Bereich von Fronten aussehen und dass man 
keinesfalls „einheitliche Fuftmassen“ vor oder hin¬ 
ter der Front findet. Die Abbildungen sprechen 
weitgehend für sich. Sie geben eine Vorstellung über 
die Verteilung von Temperatur, Feuchte und Wind¬ 
geschwindigkeit in der Umgebung eines Fronten¬ 
systems, das aus einer Warmfront und einer nach¬ 


folgenden Kaltfront besteht. Man erkennt, dass 
für beide Fronten der horizontale Gradient der 
potentiellen Temperatur 0bzw. der äquivalent¬ 
potentiellen Temperatur 0^ und der spezifischen 
Feuchte q in einem jeweils relativ engen Gebiet sehr 
stark ausgeprägt ist. Die Windgeschwindigkeit zeigt 
in ihrer frontparallelen Komponente v eng mit der 
6>-Front verbundene Jets und zwar mit positiven 
V- Werten (also von SW kommend) an der Kaltfront 
und mit negativen v-Werten (also von NE kom¬ 
mend) an der Warmfront. Ihre frontsenkrechte 
Komponente u weist eine starke Konvergenz an der 
Warmfront auf. Bei der spezifischen Feuchte er¬ 
kennt man im Warmsektor einen großen Feuchte¬ 
dom. Von besonderem Interesse sind die durch den 
ageostrophischen Wind (seine Komponenten sind 

und w) gekennzeichneten Querzirkulationen an 
beiden Fronten. 

Als weiteres Beispiel dient hier Bild 20.17. Es 
zeigt eine experimentell erfasste, also eine gemes¬ 
sene Querzirkulation (auch Bild 20.27 ist „gemes¬ 
sen“) einer flachen australischen Kaltfront zusam¬ 
men mit dem frontparallenen v-Jet. 



Bild 20.16a. Beispiel einer Frontalzyklone mit Kern östlich von Island. Von diesem erstreckt sich eine Okklusions¬ 
front nach 0 und dann nach S. Sie spaltet sich über der Nordsee in eine Warmfront und eine Kaltfront auf. Horizon¬ 
talschnitte durch dieses System; links geopotentielle Höhe der 700 hPa-Fläche in gpdm (gestrichelt) und Luftdruck 
in Meeresniveau in hPa {ausgezogen); rechts Isolinien der äquivalentpotentiellen Temperatur in 700 hPa in K. Die 
dicke Gerade im rechten Bild kennzeichnet nach unten rechts gerichtet die x-Achse der Vertikalschnitte von Teilbild b. 
Aus Gross (1997) 
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04.04.94 OOUTC + 06 h 



Bild 20.16b. Vertikalschnitte durch Warmfront, Warmsektor und Kaltfront der in Bild 20.16a gezeigten Zyklone entlang 
der im rechten Teil von Bild 20.16a dick eingezeichneten Achse durch beide Fronten. Diese Vertikalschnitte sind gezeich¬ 
net für die potentielle Temperatur (9(in K), die äquivalentpotentielle Temperatur 0^ (in K), die Windgeschwindigkeitskom¬ 
ponente u quer zur Front (d. i. in Richtung der im rechten Teil von Bild 20.16a eingezeichneten Schnittachse) in m s'\ die 
Windgeschwindigkeitskomponente v entlang der Front (d. i. senkrecht zu dieser Schnittachse) in m s^', die spezifische 
Feuchte q in 10 ' gkg“' und den ageostrophischen Windvektor (u , w). Dick eingezeichnet sind als Frontlinien die Linien 
der Maxima der horizontalen Gradienten von 0, 0^ bzw. q. RR bezeichnet die Niederschlagsintensität in mmhder 
skalige Anteil ist lang, der konvektive Anteil kurz gestrichelt. Die Bilder 20.16a und b sind Ergebnisse einer Analyse, die mit 
Hilfe des Europa-Modells des Deutschen Wetterdienstes 6 h lang in die Zukunft gerechnet wurde und dadurch als kon¬ 
form mit den physikalischen Gesetzen gelten kann. Aus Gross (1997) 
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Bild 20.17. 

Querschnitte der Verteilung 
von (a) potentieller Tempe¬ 
ratur und (b) Windge¬ 
schwindigkeit senkrecht zu 
einer flachen Kaltfront vor 
der Coorong-Küste in Süd¬ 
australien. Die Abszisse ist 
von SW nach NO orientiert, 
alle Werte sind Koordinaten 
über Wasser, die Küste selbst 
liegt bei x = 274 km. Die 
Front bewegt sich nach NO 
auf die Küste zu. Die dar¬ 
gestellten Werte stammen 
aus Flugzeugmessungen am 
1.12.1993. Teilbild a zeigt 
Isolinien der potentiellen 
Temperatur, rechts ist es 
warm, links kalt. Außerdem 
sind die Flugstrecken in 
90 m, 320 m, 930 m und 
1530 m Höhe über der Was¬ 
seroberfläche eingezeichnet. 
Die Pfeile in Teilbild b stel¬ 
len den ageostrophischen 
Windvektor entsprechend 
der Skala in der oberen rech¬ 
ten Ecke dar. Die «-Kompo¬ 
nente ist die in Richtung der 
Abszissenachse. Die gestri¬ 
chelten Isolinien zeigen die 
Komponente des wirklichen 
Windes senkrecht zur Zei¬ 
chenebene, also dessen par¬ 
allel zur Front von NW nach 
SO verlaufende v-Kompo- 
nente. Aus Kraus et al. (2000) 


E 
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xin km 


B Querzirkulation 

Die wirklich existierenden Felder der atmosphäri¬ 
schen Zustandsgrößen, wie sie die Bilder 20.16 und 
20.17 zeigen, lassen sich mit Hilfe der hydrodyna¬ 
mischen Grundgleichungen beschreiben. Bei den 
großskaligen atmosphärischen Bewegungen gilt in 
sehr guter Näherung die geostrophische Approxi¬ 
mation (s. Abschn. 17.4). ln der Mesoskala kommt 
zum geostrophischen Wind in der Regel ein ihm 
überlagerter ageostrophischer Wind hinzu. Die¬ 
ser ist natürlich dreidimensional. Er stellt die Ab¬ 
weichung des wirklichen Windes vom geostro¬ 


phischen Wind dar, was wir durch Vag= v - Vg aus- 
drücken. Eine leichte Umformung dieser Gleichung 
in V = Vg -F Vag zeigt, dass er zusammen mit dem geo¬ 
strophischen Wind Vg den wirkhchen Wind v bildet. 

Der ageostrophische Wind resultiert aus den in 
die geostrophische Balance zwischen horizontaler 
Druckgradientkraft und horizontaler Gorioliskraft 
nicht eingehenden Kräften der Bewegungsgleichung; 
vor allem die nichtlinearen Advektionsterme spielen 
eine große Rolle. Ein Hangwind- oder Talwind- 
System ist ein Beispiel für eine solche nicht geostro- 
phisch balancierte, d. h. ageostrophische, Sekundär¬ 
zirkulation. An Fronten treten derartige ageostrophi- 
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besitzt. Dieser Q-Vektor, gebildet mit den Kompo¬ 
nenten des geostrophischen Windes, stellt so einen 
rein geostrophischen Antrieb dar. Wenn sich und 
Vg mitjy (also entlang der Front) nicht ändern, dann 
bleibt nur die Komponente des Q-Vektors quer zur 
Front übrig, und der Vertikalwind w läßt sich durch 

d d fdUgd0 dv ^0 

w -= — — - - 1 - - - 

dx dx dx dx dx dy 



Bild 20.18 . Schema der Querzirkulation an einer Kaltfront. 
In dem dargestellten x-z-Querschnitt (x ist eine horizon¬ 
tale Koordinate quer zur Front, z die Höhe) ist die Front 
durch die dick eingezeichnete Linie symbolisiert; man kann 
sich vorstellen, dass diese Linie die Punkte verbindet, in 
denen d0ldx ein Maximum besitzt. Die Front verläuft in 
y-Richtung, das ist senkrecht zur Zeichenebene; damit ver¬ 
bindet die dick eingezeichnete Linie die Orte, in denen die 
durch das Maximum des Gradienten definierte Frontfläche 
den gezeichneten Querschnitt schneidet 

sehe Zusatzwinde als Zirkulation quer zur Frontfläche 
auf (siehe das schematische Bild 20.18, Bild 20.16b 
unten rechts als Ergebnis einer Analyse und das aus 
Flugzeugmessungen gewonnene Bild 20.17b). 

Wie es zu einer solchen Sekundärzirkulation 
kommt, kann man theoretisch aus den hydrody¬ 
namischen Grundgleichungen ableiten; man erhält 
dabei eine Differentialgleichung für diese Zirkula¬ 
tion, die Sawyer-Eliassen-Gleichung (Sawyer 1956; 
Eliassen 1962). Diese offenbart, welche Prozesse 
diese Zirkulation antreiben, nämlich die Inhomo¬ 
genitäten im großskaligen Temperatur- und Wind¬ 
feld, die Reibung und die unterschiedliche Heizung 
vor und hinter der Front, wobei auch die freiwer¬ 
dende Kondensationswärme und die Abkühlung 
durch Verdunstung eine Rolle spielen. Im ein¬ 
fachsten Falle (ohne Reibung und Heizung) kann 
man den vertikalen Wind w in dieser ageostro- 
phischen Querzirkulation ausdrücken durch 

w~-VhQ (1) 

wobei der zweidimensionale Q-Vektor die Kompo¬ 
nenten 


9wg30 

dVgd0 

(2a) 

dx dx 

dx dy 

du^de 

dvgd0 

(2b) 

dy dx 

dy dy 


beschreiben. Gleichung (1) sagt also, dass die Quer¬ 
zirkulation durch die Divergenz des Q-Vektors an¬ 
getrieben wird, die Gleichungen (2a) und (2b) zei¬ 
gen, welche Prozesse dabei wirksam werden. Diese 
Prozesse werden anhand der Bilder 20.19 und 20.20 
erläutert. 

Die Querzirkulation läßt sich auch mit Hilfe kon¬ 
zeptioneller Modellvorstellungen erklären. In 
Bild 20.19 ist ein Beispiel eines konfluenten Wg-Wind¬ 
feldes gezeigt {dujdx < 0,folglich ist nach der Kon¬ 
tinuitätsgleichung öVg/öy > 0), das die Isothermen, 
für die in Bild 20 .\9 d0ldx>Q gilt, in der Mitte des 
Feldes zusammenschiebt. 

Durch diesen Advektionsprozess wird rechts 
wärmere Luft herangeführt. Man kann sich vorstel- 
len, dass dabei der Druck am Boden fällt. Links wird 
kältere Luft herangeführt, was am Boden zu einem 
Druckanstieg führt. Somit entsteht eine bodennahe 
Strömung von der kälteren zu der wärmeren Seite, 
die sich der Anfangsströmung, die wir uns als 
geostrophisch vorstellen, überlagert. Dadurch wird 
der linken Seite Masse entzogen, was zu einem 
Druckfall in der Höhe führt. Dies induziert dann 
in der Höhe eine Sekundär Strömung von der war¬ 
men zur kalten Seite. Die Kontinuität oder das 
Nachströmen der Luft wird jeweils durch den Ver¬ 
tikalwind gewährleistet, der rechts als Aufwind und 
links als Abwind weht: man hat also eine geschlos¬ 
sene Zusatz-Zirkulationszelle {kurzgestrichelt) um 
die Front. 

Eine solche Vorstellung ist aber sehr gefährlich, 
weil man sich den Aufbau der Querzirkulation aus 
Folgeprozessen konstruiert, sich aber in Wirklich¬ 
keit alle diese Vorgänge miteinander und gleich¬ 
zeitig entwickeln. Darüber hinaus hat man bei die¬ 
ser rein thermischen Betrachtung die dynamischen 
Ursachen und Vorgänge unberücksichtigt gelassen. 
In Wirklichkeit sind thermische und dynamische 
Vorgänge stets eng miteinander verzahnt. Das sieht 
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Bild 20.19. 

Konzeptionelles Modell zur 
Entstehung der Querzirku¬ 
lation (nach Sawyer 1956). T 
bezeichnet die Temperatur; 
ein höherer Wert des Index 
bedeutet einen höheren 
Wert der betreffenden Grö¬ 
ße (Tbzw. Vg) 




> Stromlinien des 

geostrophischen Windes 

- Isothermen 



-> Querzirkulation x 


man sehr schön an Gleichung (3), wo in beiden 
Termen auf der rechten Seite Produkte aus Ablei¬ 
tungen des großskaligen Windes mit Ableitungen 
des Temperaturfeldes auftreten. Schließlich entsteht 
durch Bild 20.19 der Eindruck, als ob bei der fron¬ 
talen Querzirkulation immer die warme Luft auf¬ 
steigt und die kalte absteigt (man spricht von ei¬ 
ner thermisch direkten Zirkulation). Wenn man die 
obigen Gleichungen (l)bis(3) anschaut, sieht man 
aber, dass es auch Situationen gibt, bei denen das 
Aufsteigen in der kalten Luft und das Absinken in 
der warmen Luft (man spricht dann von thermisch 
indirekter Querzirkulation) eintreten kann. Pazit: 
solche einfachen Vorstellungen sind Krücken, die 
man nur sehr vorsichtig zu Erklärungen einsetzen 
darf Allerdings erkennen wir, dass die Advektions- 
terme im supra-skaligen Leid an der Entstehung 
der ageostrophischen Querzirkulation starken An¬ 
teil haben. Das gilt nicht nur für die Advektion von 
Wärme, sondern auch für die von Impuls (die 
Windgeschwindigkeit ist ja spezifischer Impuls). Es 
bleibt (erneut) die Erkenntnis, dass die Vorgänge 
in der Atmosphäre so komplex sind, dass man sie 
mit einfachen Vorstellungen nur sehr unzureichend 
verstehen kann. Der Weg, sie über die hydrodyna¬ 
mischen Grundgleichungen und somit über die 
mathematisch-physikalische Denkweise zu er¬ 
schließen, ist dem Problem des Verstehens der Na¬ 
tur weitaus angepaßter. Konzeptionelle Modelle 
behalten aber ihren Wert, um zu einem Grundver¬ 
ständnis zu gelangen. 

In diesem Sinne erscheint eine Erklärung der 
Querzirkulation anhand der Gleichungen (2a) 


und (3) zusammen mit Bild 20.20 deutlich einfacher 
als der Versuch mit Hilfe von Bild 20.19. Ist z. B. die 
potentielle Temperatur in dery-Richtung (entlang der 
Front) konstant {dOldy = 0) und ist auch du^/dy = 0, 
dann besitzt der Q-Vektor keiney-Komponente. In 
der x-Komponente - siehe Gl. (2a) - ist der zweite 
Term gleich Null. Bei negativem dujdx und posi¬ 
tivem d0ldx ergeben sich positive x-Komponen- 
ten des Q-Vektors, wie sie qualitativ in Bild 20.20 
eingezeichnet sind. Die Vektoren zeigen eine Kon¬ 
vergenz und nach Gl. (3) einen aufsteigenden Ast 
der Querzirkulation auf der warmen und eine Di¬ 
vergenz und dementsprechend einen nach unten 
gerichteten Vertikalwind auf der kalten Seite. Mög¬ 
lichkeiten, den Q-Vektor und so auch seine Diver¬ 
genz und die ageostrophische Querzirkulation aus 
Wetterkarten einfach abzuschätzen, haben Sanders 
und Hoskins (1990) aufgezeigt. 

Diese ageostrophische Querzirkulation ist na¬ 
türlich etwas ganz anderes als das Auf- und Abglei¬ 
ten der Luft an „materiellen Grenzflächen“, wie man 
es sich in der Luftmassen-Theorie vorstellte. Diese 
Querzirkulation stellt eine mesoskalige, der geo¬ 
strophischen Strömung überlagerte, ageostro¬ 
phische, direkte oder indirekte Zirkulation dar. Es 
ist einfach, sich vorzustellen, wie sich in dem auf¬ 
steigenden Ast Wolken und Niederschlag bilden. 
Diese letzte Bemerkung stellt den Kontakt zu Ta¬ 
belle 20.1 (s. zweite Zeile „Niederschlag“) her. Die 
Querzirkulation fließt quer zu den Isolinien der 
potentiellen Temperatur (s. Bild 20.18); das heißt, 
warme Luft strömt hinüber zur kalten Seite und 
umgekehrt. Die Frontfläche, wie in Bild 20.18 defi- 
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Bild 20.20. Einfaches schematisches Beispiel des Zusam¬ 
menhangs zwischen dem Q-Vektor und der ageostrophi- 
schen Querzirkulation an einer Kaltfront. Das untere Bild 
zeigt den Verlauf des geostrophischen Windes und der 
potentiellen Temperatur in einer beliebigen Höhe Zj,. Das 
Maximum des Temperaturgradienten dOldx tritt an der 
Stelle Xp auf; diese Stelle ist auch durch die Kaltfront¬ 
symbole gekennzeichnet. Das Maximum der Konvergenz 
(-5ug/5x) ist hier der Einfachheit halber an der gleichen 
Stelle eingezeichnet. Der hier nur aus {-du^ldx ■ 80ldx) in 
Zj, gebildete Q-Vektor ist im oberen Bild skizziert: er be¬ 
sitzt ein Maximum an der Stelle x = Xp und recht kleine, 
aber entsprechend den im unteren Bild gezeichneten Kur¬ 
ven von «g und 0 immer noch positive Werte am Rande 
des gezeichneten Gebietes. Wo der Q-Vektor konvergiert, 
ergibt sich Aufsteigen, wo er divergiert, Absinken der Luft 
und so eine (gestrichelt angedeutete) Querzirkulation 

niert als die Fläche des Maximums des Temperatur¬ 
gradienten, wird in beide Richtungen durchströmt. 
Man könnte auf den Gedanken kommen, dass 
dadurch eine Mischung stattfindet, die den fronta¬ 
len Kontrast verwischt. Dem wirkt aber der Pro¬ 
zess der Frontogenese entgegen. 

C Frontogenese 


wobei der Nabla-Operator V benutzt wurde, um 
den Gradienten der skalaren Funktion e zu bezeich¬ 
nen. Durch dl dt wird zum Ausdruck gebracht, dass 
die totale Änderung mit der Zeit gemeint ist, das 
heißt eine Änderung auf einer Teilchenbahn, nicht 
an einem festen Ort im Raume. Da der Gradient 
von e ein dreidimensionaler Vektor ist, gilt dies auch 
für die Frontogenese-Funktion F'^. Hier wollen wir 
der Einfachheit halber nur die x-Komponente der 
Frontogenese-Funktion betrachten und als Eigen¬ 
schaft die potentielle Temperatur 0, also 

d ^30^ dud0 3v30 3iv30^3S 

^ dt ly 3x j 3x 3x 3x dy 3x 3z 3x 

I II III IV 

Diese Gleichung gewinnt man, wenn man zu¬ 
nächst die Haushaltsgleichung für 0 (s. Ab- 
schn. 7.6), also 


30 _ ^ Qu 
— ^ _v . V 0 -H — 
dt c„ 


(Qu ist der in Abschn. 7.6 erläuterte Quellterm, im 
Folgenden verwenden wir Qu/Cp= S) nach x ablei¬ 
tet und in d/dx (dOldt) die Ableitungen nach x und 
t vertauscht, was erlaubt ist, da 0 eine Zustands¬ 
größe ist (s. Abschn. 7.1). Dies führt zu 


dflydx J 


(v-V) 


3x 


\dx ) dx 


Wir addieren dazu 


dt 3x ) 


3ti^3x ) 


-f(v-V) 


3x 


wodurch man 


dt\^dx J \dx j 3x 


Da die Front selbst durch den Gradienten einer 
Eigenschaft e (z. B. e = 0) definiert ist, verstehen 
wir unter Frontogenese die Änderung dieses Gra¬ 
dienten mit der Zeit t als 

:= ^(Ve) 

dt 


und nach Auflösung des skalaren Produktes im er¬ 
sten Term rechts die obige Gleichung erhält. 

Bild 20.21 versucht, die einzelnen Terme zu er¬ 
läutern. Die Größe I nennt man Deformations- oder 
Konfluenzterm, II horizontalen Scherungsterm, 
III vertikalen Scherungsterm und IV Heizungs¬ 
term. An Hand der Skizzen in Bild 20.21 kann man 
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Bild 20.21. 

Zur Verdeutlichung der un¬ 
terschiedlichen Frontoge- 
nese-Prozesse. Die Teilbil¬ 
derl bis IV symbolisieren 
die frontogenetischen Pro¬ 
zesse I bis IV der im Text 
abgeleiteten Gleichung für 
die x-Komponente der 
Frontogenese-Funktion der 
Eigenschaft 0, das ist F® 




L z(Höhe) 



-► 

x(0) 

Isothermen 


^ y(N) 

IV 

Abkühlung 

Fleizung 


-^ 


x(0) 


^ Stromlinien 


sich vor stellen, wie der Gradient von 0in x-Rich¬ 
tung durch die entsprechenden Prozesse verstärkt 
oder abgeschwächt wird. Beachte, dass die Terme I 
und II denen in der Klammer von Gl. (3) entspre¬ 
chen nur mit dem Unterschied, dass dort in den 
Antrieb der Querzirkulation der geostrophische 
Wind (dieser repräsentiert ein supraskaliges Feld) 
eingeht, während bei der Frontogenese der geo¬ 
strophische und der ageostrophische Anteil von 
u = Ug-F u^g und V = Vg-F Vjjg beteiligt sind. So resul¬ 
tieren die Terme I und II teilweise und Term III 
ganz aus der ageostrophischen Querzirkulation. 
Man sieht so auch, wie diese Querzirkulation wie¬ 
der mithilft, die Front, das heißt den starken Gra¬ 
dienten von 0, zu erhalten. 

Man beachte in diesem Zusammenhang, dass 
die Front kein materielles Gebilde ist, sondern 
ein Gebiet (in einem Feld) mit einem großen 


d0ldx, und dass die einzelnen Luftteilchen in die¬ 
ses Gebiet hineinlaufen oder herausfließen und 
dabei eine individuelle Änderung (ausgedrückt 
durch dl dt) ihres d€>ldx erfahren. Das ist vergleich¬ 
bar mit den Prozessen in einer Wolke, die ja auch 
kein materielles Gebilde ist, sondern ein Gebiet, 
in dem Flüssigwasser durch Kondensation des 
Wasserdampfes entsteht. Die in das Wolkengebiet 
hineinfließenden Teilchen erfahren dabei indivi¬ 
duell zunächst die Zunahme ihrer relativen Feuch¬ 
te bis zur Sättigung und dann den Kondensations¬ 
prozess. Die herausfließenden Teilchen trocknen 
individuell ab, das heißt, die in ihnen enthalte¬ 
nen Wassertröpfchen und Eisteilchen verdunsten. 
Eine Front wird so immer wieder aus neuen Teil¬ 
chen gebildet, die die frontogenetischen und fronto- 
lytischen Zonen durchlaufen. Man sieht dies sehr 
schön in Bild 20.27d. 
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D Der Jet entlang der Front 

Eine weitere wichtige Größe ist die Änderung des 
geostrophischen Windes Vg mit der Höhe z. Für sie 
gilt 


^ ^ _ 

dz f0o dy 

^ ^ g de 

dz /0Q dx 

Diese partielle Änderung des geostrophischen 
Windes mit der Höhe haben wir in Abschn. 19.3 
als thermischen Wind eingeführt. Man sieht, dass 
an dem West-Ost Gradienten der Temperatur in 
Bild 20.19 ein Jet entstehen muss. Auf der Nord¬ 
halbkugel ist das ein Süd-Jet entlang einer Kaltfront, 
also in Bild 20.19 in die Zeichenebene hinein we¬ 
hend. (Beachte: bei einer Warmfront ergibt sich bei 
d0ldx<O ein negatives dvjdz, also ein Nordjet). 
Die Bilder 20.10a und b zeigen auf je einem Satelli¬ 
tenbild das Wolkenband einer Kaltfront. Im Satel- 
liten-Loop würde man erkennen, dass sich die 
Wolken entsprechend dem thermischen Wind 


entlang der Front rasch nach Norden bewegen, wie 
es durch den eingezeichneten Pfeil markiert ist. 
Diese aus der thermischen Wind-Beziehung folgen¬ 
den Vg-Jets erkennt man auch im v-Feld der Bil¬ 
der 20.16b und 20.17b. 

E Wie sieht ein frontales Feld insgesamt aus? 

Wir wollen nun die eng miteinander gekoppelten 
Felder, wie sie an Fronten Vorkommen, anschauen. 
Das kann einmal anhand der Bilder 20.16 und 20.17 
geschehen. Um diese Anschauung noch zu erwei¬ 
tern, wird in Bild 20.22 noch eine dritte Fallstudie 
gezeigt. In Bild 20.22a erkennen wir das gesamte 
Frontensystem des mit seinem Kern (< 975 hPa) 
südlich von Island gelegenen Tiefs. Die nördlichen 
Teile des Frontensystems schlingen sich um den 
Kern herum. Weiter östlich ist eine Warmfront zu 
erkennen. Eine Kaltfront erstreckt sich von der 
Nordsee nach SW. Die Querschnitte von 0, 0^, u, v, 
q und der ageostrophischen Querzirkulation an 
dem in Bild 20.22a gezeigten Schnitt durch die Kalt¬ 
front sind in Bild 20.22b dargestellt. Man erkennt 
wiederum Gebiete mit starken Gradienten, eine 
Konvergenz im frontalen w-Feld, den v-Jet, einen 
Dom im Feuchte-Feld und die ageostrophische 
Querzirkulation. Allerdings tritt an diesem Quer¬ 
schnitt kaum Niederschlag auf 



Bild 20.22a. Beispiel einer Kaltfront. Darstellung wie Bild 20.16a. Aus Gross (1997) 
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31.05.96 00UTC + 06h 



Bild 20.22b. Beispiel einer Kaltfront. Darstellung wie Bild 20.16b. Aus Gross (1997) 

Durch die Vielfalt der möglichen frontalen Vorstellungen der Polarfront-Theorie über das 
Strukturen und der hinzukommenden Mannigfal- Wetter an Kalt- und Warmfronten ab. 
tigkeit der frontalen Antriebe (das sind eben die Wenn wir die frontalen Felder insgesamt an- 
Antriebe der Querzirkulation) ergibt sich die gro- schauen, dann muss noch erwähnt werden, dass der 
ße Vielfalt des Wettergeschehens bei Frontdurch- aus dem thermischen Wind resultierende front- 
gängen. Das Verständnis dafür löst die einfachen parallele Jet auch als ein gewaltiges Transportband 
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Bild 20.23. 

Idealisierte conveyor belts 
in einem Tiefdruckgebiet 
(Skizze nach Hisscott 1987). 
Dick eingezeichnet sind die 
Bodenfronten 



(Fließband = conveyor) betrachtet werden kann, 
das in idealisierter Form zuerst von Browning et al. 
(1973) und Harrold (1973) dargestellt wurde. Spä¬ 
tere Arbeiten, z. B. von Browning und Monk (1982) 
oder Browning (1985; 1990) geben weitere Auf¬ 
schlüsse. Bild 20.23 zeigt eine dreidimensionale 
Skizze dieser „conveyor belts“ in einem Tiefdruck¬ 
gebiet. Dass der warme conveyor beit über der Kalt¬ 
front aufsteigt, wird von der Querzirkulation be¬ 
wirkt. Diese conveyor belts sind im Prinzip iden¬ 
tisch mit den in den Bildern 20.16,20.17 und 20.22 
gezeigten Jets entlang der Front und können im 
Satelliten-Loop von Fronten (statische Bilder siehe 
Bild 20.10) in der frontparallelen Bewegung der 
Wolken gesehen werden. 

F Zyklogenese -> Entstehung von Fronten 

Die Polarfront-Theorie sagt nichts darüber aus, 
warum der Luftdruck fällt, und sie ist so auch keine 
Erklärung der Entstehung eines „Tiefs“. Ihre Ver¬ 
dienste liegen darin, das Miteinander von Fronto- 
genese und Zyklogenese, die räumliche Zuordnung 
von Kaltfronten, Warmfronten und Okklusionen 
(dies zumindest über dem Ozean, nicht aber z. B. 
über dem nordamerikanischen Kontinent) und die 
zeitliche Entwicklung dieser Frontensysteme (Le¬ 
benslauf) erkannt zu haben, ln Abschn. 20.2.3 wur- 
debereits angedeutet, dass jedoch die dem „lifecycle 
ofcyclones“ (s. Bild 20.12) zugrunde liegende Vor¬ 
stellung, dass zunächst eine Front da sein müsse 
(gemeint ist die die jeweilige Halbkugel umspan¬ 
nende Polarfront), aus der durch Wellenbildung 



Bild 20.24. Schema des Bodendruckfeldes einer Mittelhrei- 
ten-Zyklone (T) zwischen zwei Antizyklonen (H). Isoba¬ 
ren sind ausgezogen, Isothermen der potentiellen Tempe¬ 
ratur gestrichelt dargestellt. Die Pfeile zeigen die Richtung 
des geostrophischen Windes. Die Strömung um die Zyklo¬ 
ne deformiert das Temperaturfeld; dabei kommt es in den 
durch K gekennzeichneten Gebieten zur Konfluenz; das 
heißt, durch die nach der Seite ausweichende Strömung 
fließt die Luft senkrecht zu den Isothermen (x-Richtung!) 
stärker nach, als sie in dieser Richtung wegfließt; damit 
werden die Isothermen zusammengeschoben. Nach Hos- 
kins und Bretherton (1972) 

dann die Zyklone entsteht, heute anders gesehen 
wird: Eine sehr wichtige Art, wie Mittelbreiten-Zy¬ 
klonen entstehen, ist die durch barokline Instabili¬ 
tät in einem relativ schwach baroklinen Feld, das 
heißt bei relativ schwachen horizontalen Tempe¬ 
raturgradienten. Ein einfaches konzeptionelles Mo¬ 
dell für diesen Vorgang ist in Bild 20.9 und dem 
dazugehörigen Text skizziert. In der sich verstär¬ 
kenden Zyklone kommt es dann entsprechend den 
anhand von Bild 20.21 (s. auch die entsprechende 
Gleichung im Text) erläuterten Prozessen zur Ent- 
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Bild 20.25. 

Numerische Simulation der 
zeitlichen Entwicklung (von 
oben nach unten; der Zeit¬ 
unterschied zwischen den 
einzelnen Diagrammmen 
beträgt etwa 48 h) einer 
kleinen baroklinen Störung 
zum Tiefdruckgebiet. Dar¬ 
gestellt sind Bodenfelder 
der potentiellen Tempera¬ 
tur {ausgezogen; Isolinien¬ 
abstand 2 °C) und des Luft¬ 
druckes {gestrichelt; Iso¬ 
linienabstand 3 hPa) in ei¬ 
nem Gebiet von der Größe 
8 000 km X 4 000 km. Zu Be¬ 
ginn der Simulation gibt es 
im Wesentlichen nur einen 
flachen Temperaturkontrast 
zwischen Norden und Sü¬ 
den. Aus Schär (1989) 





Wicklung von Fronten. Deformations-Frontogenese 
spielt dabei häufig eine bedeutende Rolle. Eine ein¬ 
fache Vorstellung dafür ist in Bild 20.24 skizziert. 
Hinter einem im Anfangsstadium schwachen Boden¬ 
tief werden die Isothermen so zusammengeschoben, 
dass sich dort eine Kaltfront bildet; an der Vorder¬ 
seite führt der gleiche Prozess zu einer Warmfront. 

Wie die Entwicklung in einem solchen Falle vor 
sich geht,läßt sich aus der numerischen Modell-Rech¬ 


nung des Bildes 20.25 erkennen: Aus den anfangs nur 
schwachen Temperaturgradienten bilden sich deut¬ 
lich sichtbar Kaltfronten und Warmfronten. 

Es muss hier aber auch betont werden, dass die¬ 
se Art der Zyklonen-Entstehung nicht die einzige 
Art ist, wie es zu Mittelbreiten-Zyklonen kommt. 
Es gibt z. B. auch Zyklonen, die sich als Wellenstö¬ 
rungen an Kaltfronten bilden. Bekannt ist auch, dass 
kräftige Mittelbreiten-Tiefs aus einer Umwandlung 
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Bild 20.26. Dreidimensionales Schema eines aus vielen Zellen bestehenden Gewitters (engl, multi-cell Storni) nach Brow¬ 
ning et al. (1976). Man erkennt die Umrisse der Wolke, auch die Vereisung im oberen Teil. Geschummert ist die Intensität 
eines möglichen Radarechos, welches ein Maß für den spezifischen Wassergehalt der an diesen Stellen vorhandenen 
Niederschlagsteilchen ist. Von rechts vorne saugt der Sturm Luft an, diese steigt auf, und es kommt zur Kondensation. 
Aber der Niederschlag fällt nicht in das Gebiet, aus dem der Sturm ernährt wird, weil die Windscherung dafür sorgt, 
dass die aufsteigenden Niederschlagsteilchen nach hinten und/oder senkrecht zur Zeichenebene weggetragen werden. 
Die Kette der mit dem Aufsteigen und späteren Fallen wachsenden offenen Kreise soll eine Trajektorie eines sich ent¬ 
wickelnden Hagelkornes symbolisieren. Die gestrichelten Strömungen gelten als Bewegungen senkrecht zur Zeichen¬ 
ebene. Das Gewitter baut vorne stets neue Zellen an, die jede für sich nur eine beschränkte Lebensdauer besitzen 
(r~ 30 min). Auf der linken Seite wird in mittleren Höhen trockene Luft von außerhalb des Gewitters eingemischt, was 
dazu führt, dass ein Teil der Niederschlagsteilchen verdunstet und sich die Luft dort abkühlt. Damit kommt es im 
Niederschlagsgebiet zu enormen kalten Abwinden {downdrafts), die dann am Boden eine Kaltfront bilden 


von Tropischen Zyklonen vor der amerikanischen 
Ostküste hervorgehen können. 

Damit schließen wir die Betrachtungen von 
Abschn. 20.2.4 ab. Die schematische Gegenüberstel¬ 
lung von Tabelle 20.1 ist nun erklärt. 


20.2.5 Fronten in unterschiedlichen Skalen 

Fronten entsprechend der in Abschn. 20.2.3 gege¬ 
benen und erläuterten Definition der Feld-Theorie 
können in sehr unterschiedlichen horizontalen 
Breiten der Frontskala auftreten. Wie groß dies 
ist, hängt davon ab, welcher Art von Bewegungs¬ 
system die betreffende Front zuzuordnen ist, wo¬ 
bei das Bewegungssystem natürlich eine andere 
horizontale Längenskala besitzt als seine 

Fronten. So unterscheiden wir, von kleinen zu gro¬ 
ßen Skalen übergehend: 


■ Mikro-Fronten als Teil eines mikroskaligen Wir¬ 
bels mit iwirbei~ 10 m und L^~ 10 cm; 

■ Böen-Fronten als Teil einer Konvektionszelle ei¬ 
nes Gewitters mit icewitter ~ 20 km und L^~l km; 

■ Bergwind-Fronten als Teil einer Kaltluft-Strö¬ 
mung, die sich abends oder nachts aus einem 
Gebirgstal ins Flachland ergießt (man spricht 
dabei auch von einem „drainage flow“) mit 

^Drainage - 30 km Und L^~ 1 km; 

■ Seewind-Fronten als Teil einer Seewind-Zirku¬ 
lation mit Lseewind~ 30 km und L^~l km; 

■ Warmfronten, Kaltfronten imd Okklusionsfronten 
als Strukturelemente einer Mittelbreiten-Zyklone 
mit izykione' 1000 km und 100 km. 

In den vorhergehenden Abschnitten war im 
Wesentlichen von Fronten im Zusammenhang mit 
Mittelbreiten-Zyklonen die Rede. Ihre Längen- 
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Bild 20.27. Querschnitte der Verteilung von (a) spezifischer Feuchte q,(b) potentieller Temperatur 0, (c) frontsenkrechter Windkomponente wund (d) zweidimensionalem 
Windvektor (mit den Komponenten u,w) senkrecht zu einer südaustralischen Seewindfront nach Kraus et al. (1990). Die Originaldaten der Flüge in 7 verschiedenen 
Niveaus wurden durch einen Tiefpaßfilter auf eine horizontale Längenskala (der Betrachtung) von 2 km gebracht. Beachte, dass in allen Teilbildern die Seewindfront sehr 
gut ausgeprägt ist; das Maximum des Gradienten der spezifischen Feuchte q fällt etwa mit der q = 5,07 • 10“^ Isolinie zusammen. Deshalb ist diese auch in allen Diagram¬ 
men dick eingezeichnet. Beachte auch die sehr schön ausgeprägte Querzirkulation und den Kopf der Seewindfront. Siehe dazu auch Bild 6.6 
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Skala entspricht etwa der Größe des Durchmes¬ 
sers dieser Zyklonen. Ihre Breite und die Pro¬ 
zesse im frontalen Querschnitt fallen in den Meso- 
ß- und Meso-y-Bereich der in Kap. 2 erläuterten 
Skaleneinteilung. 

Die Definition in Abschn. 20.2.3 ist aber viel all¬ 
gemeiner: sie spricht von einem Gebiet mit einem 
großen (im Vergleich zur Umgebung) horizonta¬ 
len Gradienten einer atmosphärischen Eigenschaft. 
Genauso allgemein ist auch die Frontogenese- 
Funktion abgeleitet. Man kann sich also vorstellen, 
dass es auch Fronten an einzelnen mikroskaligen 
Wirbeln gibt; das sind z. B. die Wirbel, die den 
Transport in der atmosphärischen Grenzschicht 
bewerkstelligen; solche Fronten wurden z. B. von 
Williams und Hacker (1992) untersucht. Es gibt 
auch häufig Fronten in Verbindung mit Gewittern. 
Man nennt sie auch gust-fronts. Bild 20.26 zeigt eine 
schematische Darstellung. Solche Fronten werden 
z. B.in den Büchern vonAtkinson(1981;s. Kapitel 8, 
S. 313ff.), Gotton und Anthes (1989) und Gotton 
(1990) beschrieben. Eine Querzirkulation mani¬ 
festiert sich an solchen gust-fronts oft in Form ei¬ 
ner Böenwalze. Feser, die mehr über Gewitter wis¬ 
sen möchten, finden dies in dem Buch „Risiko Wet¬ 
ter“ von H. Kraus und U. Ebel (2003). 

Als weiteres Beispiel einer nicht an Mittel¬ 
breiten-Zyklonen gekoppelten Front sei hier die 
Seewind-Front etwas ausführlicher behandelt. 
Bild 20.27 zeigt eine Fallstudie in frontskaliger Auf¬ 
lösung. 

Bereits in Bild 6.6 haben wir eine Flugzeug¬ 
messung senkrecht zu einer Seewind-Front in 
160 m Höhe betrachtet. In ihr wurden in der Hori¬ 
zontalen sehr hoch aufgelöste Werte gewonnen, so 
dass sich auf der Abszisse alle 3 m ein Messpunkt 
ergibt. Man erkennt deutlich die Front in etwa 
8,8 km Entfernung von der Küste. Sie ist in der in 
Bild 6.6 dargestellten hohen Auflösung, bei der je¬ 
der einzelne subskalige Wirbel sichtbar wird, durch 
einen sehr großen horizontalen Gradienten der 
spezifischen Feuchte q gekennzeichnet, ferner 
durch eine sehr starke Änderung der potentiellen 
Temperatur 0und durch einen Vorzeichenwechsel 
des frontsenkrechten Horizontalwindes u. In 0 
sieht man den Übergang von der kälteren, von See 
(mit positivem u) heranströmenden Fuft zu der 
wärmeren Fuft auf der rechten Seite, die mit der 
synoptisch-skaligen Strömung zur Küste hin fließt. 


Bemerkenswert ist die starke Konvergenz des 
Horizontalwindes an der Front verbunden mit ei¬ 
ner Querzirkulation, die landseitig der Front ein 
Aufsteigen und seeseitig ein Absteigen zeigt. Die 
starke Turbulenz in diesen Daten läßt sich durch 
Tiefpaß-Filterung glätten. Das führt allerdings 
dazu, dass die horizontale Fängen-Skala der Be¬ 
trachtung nun nicht mehr 3 m, sondern entspre¬ 
chend der Filter-Wellenlänge etwa 2 km beträgt. 
Dies ist aber genau die Skala, die wir oben als Front- 
Skala definiert haben: im Vergleich zu ihr bleiben 
die turbulenten Prozesse subskalig, aber die Über¬ 
gänge der verschiedenen Größen an der Front wer¬ 
den gut aufgelöst. Die gefilterten, frontskaligen 
Daten der glatten Kurven von Bild 6.6 zeigen nun 
sehr schön die Tage der Front bei den Maxima der 
Gradienten von 0 und q und der Konvergenz des 
Horizontalwindes und bei dem enormen Peak der 
Deformations-Frontogenese d0ldx ■ duldx der 
obersten Kurve. 

Mehrere solche Flüge durch eine Front in ver¬ 
schiedenen Höhen innerhalb von sehr kurzer Zeit 
erlauben es, Querschnitte dieser Front zu zeichnen. 
Dies ist in Bild 20.27 geschehen. Dort erkennt man 
deutlich eine Querzirkulation und kann sich vorstel¬ 
len, wie die Terme der Gleichimg in Abschn. 20.2.4G 
frontogenetisch wirken. 

Man kennt auch Fronten an Kaltluftströmungen, 
die sich nachts aus Gebirgstälern (Stilke 1984) oder 
allgemein aus einem Gebirge (Blumen 1984) ins 
flachere Fand ergießen. Allgemein betrachtet, ge¬ 
hören diese Strömungen wie auch der Seewind zu 
den Dichte-Strömungen {gravity currents); das 
Buch von Simpson (1987) enthält sehr schöne Bei¬ 
spiele und Illustrationen. 

Im Wettergeschehen spielen die an Mittel¬ 
breiten-Zyklonen gekoppelten Fronten eine her¬ 
ausragende Rolle. Immerhin fallen in Mitteleuro¬ 
pa etwa 50 % aller Niederschläge im Zusammen¬ 
hang mit Frontdurchgängen (Hoinka 1985; Tetzlaff 
und Hagemann 1986). Ebenso sind besonders 
markante Wettervorgänge (z. B. sommerliche Ge¬ 
witter, starke Böen, Drucksprünge, rasche Tempera¬ 
turänderungen, Glatteis) und auch eine Vielzahl der 
Bewölkungs-Strukturen in hohem Maße an Fron¬ 
ten gebunden. Ein Bemühen um das physikalische 
Verständnis des Wettergeschehens sollte sich des¬ 
halb sehr stark auch den frontalen Prozessen zu¬ 
wenden. 



Teil VI 

Klimatologie 


In Kap. 2 haben wir bereits den Begriff „Klima“ ein¬ 
geführt und gesagt, was wir unter dem Teilgebiet 
„Klimatologie“ verstehen. Zur Erinnerung: In der 
Klimatologie geht es um die interdisziplinäre Be¬ 
handlung des Klimasystems; die Betrachtung er¬ 
folgt in einer großen Zeitskala. Dabei sollte sehr 
deutlich werden, dass die Klimatologie zwar auch 
als ein Teilgebiet der Meteorologie verstanden wer¬ 
den kann, dass ihre Bedeutung aber weit über die¬ 
se Rolle hinausreicht. Da sich nämlich Klimatolo¬ 
gie mit dem gesamten Klimasystem, das die 5 Sub¬ 
systeme Atmosphäre, Hydrosphäre, Kryosphäre, 
Biosphäre und Lithosphäre umschließt,befasst und 
vor allem auch die Wechselwirkungen zwischen 
den Subsystemen betrachtet, ist Klimatologie ein 
interdisziplinäres Fachgebiet, in dem Meteorologen, 
Hydrologen, Ozeanographen, Glaziologen, Biolo¬ 
gen, Bodenkundler, Geologen und natürlich auch 
die stets interdisziplinär arbeitenden Geographen 
gleichermaßen tätig sind. 

In diesem Teil VI. soll keineswegs die ganze 
Breite der Klimatologie dargeboten werden. Wir 
befassen uns im Wesentlichen nur mit dem Sub¬ 
system Atmosphäre. Wie immer, wenn man ein 
neues Thema beginnt, sollte man auch sagen, in 
welchen Skalen man dabei denken will. Mit dem 
Begriff Klima ist die Betrachtung eines großen Zeit¬ 
intervalls in Form einer Statistik über eine lange 
Zeit verbunden, wobei die Größe des Zeitintervalls 
auch mit der betrachteten räumlichen Skala zusam¬ 


menhängt (s. dazu Kap. 2). Wir beschränken uns 
hier auf die globale Skala, so dass wir zusammen¬ 
fassend sagen können: in diesem Kapitel geht es 
um Basis-Wissen zur globalen Klimatologie der 
Atmosphäre, wobei die Zeitskala sich über etliche 
Jahrzehnte erstrecken soll. 

Der Leser hat sicher bemerkt, dass innerhalb 
dieses Buches nicht erst hier die Klimatologie zu 
Wort kommt. Die meisten bisher erörterten Phä¬ 
nomene treten auch in der klimatologischen Zeit¬ 
skala auf, und viele der in den Kapiteln I bis V ge¬ 
zeigten Abbildungen zeigen klimatologische Sach¬ 
verhalte. Von diesen seien einige wenige als Beispie¬ 
le genannt, so die langjährigen Monatsmittel der 
Luftdruck-Verteilung auf der Erde in NN für Janu¬ 
ar und Juli in Bild 5.4, der Treibhauseffekt in Ab- 
schn. 9.3G, die globale Verteilung der extrater¬ 
restrischen Strahlungsbilanz in Abschn. 9.4F und 
die Darstellungen zum mittleren Aufbau der Atmo¬ 
sphäre in Kap. 10. So geht das, was in diesem Buch 
an Klimatologie angeboten wird, weit über den hier 
beginnenden Teil VI hinaus. Während also die Tei¬ 
le I bis V viele Gesetzmäßigkeiten und Phänome¬ 
ne bereits vorweg nehmen, geht es nun um die über¬ 
geordneten Gesichtspunkte der Klimatologie. Da¬ 
beibehandelt Kap. 21 zunächst die Allgemeine Zir¬ 
kulation der Atmosphäre einschließlich ihrer Va¬ 
riabilität. Als nächstes gilt es dann, in Kap. 22 ein 
Verständnis des bodennahen atmosphärischen Kli¬ 
mas zu gewinnen. 


Kapitel 21 

Die Allgemeine Zirkulation der Atmosphäre (AZA) 


21,1 Definition der AZA 

Grundlage des Verständnisses der globalen Klima¬ 
tologie der Atmosphäre ist ein Einblick in die Phä¬ 
nomene und Ursachen der Allgemeinen Zirkulati¬ 
on der Atmosphäre (AZA). Das Wort Zirkulation 
bedeutet allgemein eine in sich geschlossene Strö¬ 
mung. Als Beispiele seien die Zirkulation in einer 
Zyklone oder über einem erwärmten Hang erwähnt; 
bei letzterem weht der Wind unten hangaufwärts, 
aber darüber so, dass eine Ausgleichsströmung das 
Zirkulationsrad schließt. Ebenso gibt es in der glo¬ 
balen Betrachtungsweise z. B. eine atmosphärische 
Zirkulation zwischen den heißen äquatorialen und 
den kalten polaren Gebieten, die man sich in der 
einfachsten Form so vorstellen würde, wie es 
Bild 21.1 zeigt. Sie weist aber auf der realen Erde 
eine solche Fülle von Komplikationen auf, dass ein 
derartig einfaches Muster nicht beobachtet wird. 

Wir wollen hier die offenbar nicht ganz einfa¬ 
che globale atmosphärische Zirkulation im klima- 
tologischen Sinne, also charakteristisch für ein gro¬ 
ßes Zeitintervall von mehreren Jahrzehnten, studie- 



Bild 21.1. Einfachste, aber von der Natur nicht realisierte 
Vorstellung einer atmosphärischen Zirkulation zwischen 
äquatorialen und polaren Gebieten 


ren. Wir nennen sie - wie oben bereits erwähnt - 
die Allgemeine Zirkulation der Atmosphäre (AZA) 
und meinen damit die Gesamtheit der für das ge¬ 
nannte große Zeitintervall typischen oder charak¬ 
teristischen, den Erdball umfassenden Zirkulations¬ 
phänomene. 

Auch hier sollte man das Skalenproblem in den 
Vordergrund der Betrachtung rücken: Die AZA be¬ 
steht nicht einfach aus einigen den mittleren Wind 
repräsentierenden Zirkulationsrädern, wobei das 
Mittel über das oben genannte große Zeitintervall 
gemeint ist. Sie enthält vielmehr Bewegungsformen 
von sehr unterschiedlicher Art (z. B. Wellen, Wir¬ 
bel, Konvektionszellen) und Größe, ja im Prinzip 
aller Raumskalen, die wir in Kap. 2 kennengelernt 
haben. So ist für die AZA der Passatwind als ein 
großskaliges Phänomen genauso typisch wie eine 
Anreicherung dieser Passatströmung mit Wärme 
und Wasserdampf von unten durch kleinskaligen 
turbulenten Transport, also durch Grenzschichtwir¬ 
bel mit Durchmessern von weniger als 2 km. Füh¬ 
ren wir dies Bild fort, so konvergieren die Passate 
der Nord- und Süd-Halbkugel an der langgestreck¬ 
ten Innertropischen Konvergenzzone (ITGZ), deren 
breitenkreis-parallele Skala viele 1000 km beträgt, 
während ihre breitenkreis-senkrechte Skala bei ei¬ 
nigen 100 km liegt. An der ITGZ steigt die konver¬ 
gierende Luft auf, aber es ergeben sich keineswegs 
breitenkreis-parallel einheitliche Aufwinde. Viel¬ 
mehr werden Wärme und Wasserdampf in Konvek¬ 
tionszellen nach oben getragen. Dies sind Wolken- 
Gluster von typischerweise 300 km Durchmesser 
mit einer komplizierten Struktur, in der die maxi¬ 
malen Vertikalwinde in den nur wenige km Durch¬ 
messer aufweisenden „hot towers“ erreicht werden. 
In mittleren Breiten stellen Zyklonen bis zu eini¬ 
gen 1000 km Durchmesser die wichtigsten Elemen- 
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te der AZA dar. Auch in ihnen bewerkstelligen na¬ 
türlich die Grenzschichtwirbel die Wechselwirkung 
mit der Erdoberfläche (Land, Ozean, Eis). Konvek¬ 
tionszellen beherrschen die „Rückseiten“ der Zy¬ 
klonen. Dies sind nur einige Beispiele, um die Ska¬ 
lenvielfalt in der AZA zu beleuchten. Sie verdeutli¬ 
chen auch, dass wir die AZA hier nicht einfach als 
„mitflere“ Zirkulation definiert haben, sondern viel 
allgemeiner als die Gesamtheit der charakteristi¬ 
schen Zirkulationsphänomene. 

Einen ersten Einblick in die AZA liefert die 
Druckverteilung an der Erdoberfläche, wie sie in 
Bild 5.4 dargestellf isf. Die Isobaren für Normal- 
Null und auch die übrigen Angaben sind langjäh¬ 
rige Mittelwerte für die betreffenden Monate. Wir 
erkennen die Grundzüge des Zusammenspiels von 
Druckfeld und Windfeld an der Erdoberfläche. Sfel- 
len wir uns dazu noch ähnliche Karten für verschie¬ 
dene Höhen vor (s. die entsprechenden Bilder in 
Kap. 10), dann erhalten wir ein räumliches Bild des 
dreidimensionalen Druckfeldes und (unter Berück¬ 
sichtigung unseres Wissens aus Teil IV über die 
Beziehungen zwischen Druck- und Windfeld) auch 
der mittleren Zirkulation der Atmosphäre, die ih¬ 
rerseits einen Teilaspekt der AZA beleuchtet. 

In einer solchen Synopsis (= Zusammenschau) 
der mittleren Zirkulation ergibt sich ein atmosphä¬ 
risches Strömungsbild, in dem wir viele grundsätz¬ 
liche Elemente erkennen, so z. B. die breite West¬ 
windzone, die Passatwinde, die verschiedenen 
Monsun-Windgebiete oder auch die Druckvertei¬ 
lung zwischen dem Äquator und den Polen mit tie¬ 
fem Druck in den Inneren Tropen (die Innertropi¬ 
sche Konvergenzzone, ITGZ), mit hohem Luftdruck 
über den Roßbreiten (die Subtropenhochs), mit tie¬ 
fem Luftdruck in den mittleren Breiten (die Mittel¬ 
breiten-Tiefs) und wiederum hohem Luftdruck an 
den Polen. Wir nehmen aber auch wahr, dass die 
Land-Wasser-Verteilung das Gesamtbild sehr stark 
prägt. In dieser Beziehung fällt am deutlichsten der 
tiefe Luftdruck über dem asiatischen Kontinent im 
Sommer und der dort herrschende hohe Luftdruck 
im Winter auf Wer diese mittlere Zirkulation als 
Teil der AZA verstehen will, der sollte deshalb so 
Vorgehen, dass er zunächst versucht, ein Bild der 
grundsätzlichen Elemente zu sehen und diese zu 
erklären. Dazu ist es vorteilhaft, sich die Erde mit 
einer ganz gleichmäßigen Oberfläche vorzustellen. 
Man sollte also nicht gleich die verwirrende tat- 


N-Pol 

I 

^-T - 

W/SW - Winde 

-H - - 

O/NO - Winde 

- Äquator - T 



S-Pol 


polare Ostwinde 

Mitteibreitentiefs 

Subtropenhoch 


innertropische 

Konvergenzzone 


Subtropenhoch 
Mitteibreitentiefs 
poiare Ostwinde 


Bild 21.2. Schema der Druck- und Windgürtel auf einer ho¬ 
mogenen Erde. Bei den Winden sind vor dem Schrägstrich 
die Richtungen angegeben, die sich oberhalb der Reibungs¬ 
schicht ergeben, nach dem Schrägstrich diejenigen nahe der 
Erdoberfläche 


sächliche Land-Wasser-Verteilung und die noch 
hinzutretenden horizontalen Inhomogenitäten der 
Wasser-Oberflächen-Temperatur (z. B.in den Mee¬ 
resströmungen, wie im Golf-Strom), der Orogra- 
phie auf den Landmassen und ganz allgemein der 
Oberflächenbeschaffenheit mit in die Überlegun¬ 
gen einbeziehen. Also versuchen wir eine langzeit¬ 
lich gemittelte Strömung für eine ganz gleichmä¬ 
ßig überall mit Wasser bedeckte Erde zu betrach¬ 
ten. Für eine solche Wasser-Erdkugel lassen sich 
die Bilder 21.2 und 21.3 zeichnen, die prinzipielle 
Erscheinungen skizzenhaft beleuchten. 

Bild 21.2 für die Erdkugel mit homogener Ober¬ 
fläche offenbart natürlich eine starke Vereinfachung 
im Vergleich zu dem oben beschriebenen Bild 5.4. 
Wir sehen nur noch breitenkreis-parallele Zonen 
hohen und tiefen Luftdrucks und östlicher und 
westlicher Winde. Bedingt durch die Reibung in der 
Atmosphärischen Grenzschicht ergibt sich boden¬ 
nah im Hoch (Tief) eine Divergenz (Konvergenz) 
des Horizontalwindes und folglich eine absteigen¬ 
de (aufsteigende) Luftbewegung. Dies ist in Kap. 18 
erläutert. Wir können so passend zu Bild 21.2 ein 
Schema eines Pol-Äquator-Querschnittes zeichnen, 
in dem die von der Bodenreibung her induzierten 
Vertikalbewegungen zu Zirkulationszellen vervoll¬ 
ständigt sind, deren Achsen horizontal und brei¬ 
tenkreis-parallel verlaufen. Handelt es sich bei 
Bild 21.2 um ein Schema der mittleren Druck- und 
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Stratosphäre 



Pol 60° 30° Äqu. 

Bild 21.3. Schema der Drei-Zellen-Struktur der mittleren 
meridionalen Zirkulation. DicA: ausgezogen ist die Tropopau- 
se mit dem Tropopausensprung in den Subtropen angedeu¬ 
tet. Die Mittelbreitenzelle wird auch Ferrel-Zelle genannt 

Wind-Verteilung auf einer Erde mit homogener 
Oberfläche, dann zeigt Bild 21.3 die diesem Sche¬ 
ma entsprechenden Zirkulationszellen zwischen Pol 
und Äquator unter den gleichen, die wirklichen 
Verhältnisse extrem vereinfachenden Bedingungen. 

Zur realenErde zurückkehrend, sollte der Leser 
nun noch die Sequenz von Bildern anschauen, die 
bereits in Kap. 10 über den Aufbau der Atmosphä¬ 
re präsentiert wurden. Prägt der Leser sich diese 
ein, so besitzt er bereits ein phänomenologisches 
Wissen, von dem aus er dann nach den Erklärun¬ 
gen forschen kann, warum sich die AZA mit den 
Grundzügen, wie wir sie hier skizziert haben, ent¬ 
wickelt hat. 

Es folgen noch einige Bemerkungen zur Dar¬ 
stellung klimatologischer Gegebenheiten in Abhän¬ 
gigkeit von der Höhe z über der Erdoberfläche, von 
der geographischen Breite cp und der geographi¬ 
schen Länge Ä. Global und in der langen Zeitskala 
betrachtet, ändern sich die klimatologischen Struk¬ 
turen beträchtlich mit der Höhe z und auch mit der 
geographischen Breite (p, aber deutlich weniger in 
der zonalen (W <-> O) Richtung. Zonale Änderun¬ 
gen der klimatologischen Größen würden auf ei¬ 
ner Erde mit homogener Oberfläche (z. B. reine 
Wasseroberfläche) vollkommen verschwinden, tre¬ 
ten aber auf der realen Erde durch die Land-Was¬ 
ser-Verteilung auf. Die AZA, die ja eine klimatolo- 
gisch globale Betrachtung beinhaltet, läßt sich so 
in wichtigen Zügen durch ebene z, ^Diagramme 
darstellen, wobei die gezeigten Größen über die 
Breitenkreise gemittelt sind. Natürlich kann man 
z auch durch p ersetzen. Beispiele sieht man in 
Bild 10.9. Will man jedoch Unterschiede zwischen 


verschiedenen Längenkreisen Z betonen, so kann 
man z. B. z, ^Diagramme für spezielle Ä zeichnen 
(diese sind also nicht zonal gemittelt), wie das in 
Bild 10.7 für den 0. und den 140. Meridian gesche¬ 
hen ist. Falls die Unterschiede bei verschiedenen Ä 
in bestimmten Höhen bzw. auf bestimmten Druck¬ 
flächen besonders deutlich sind, erweisen sich Zir- 
kumpolarkarten der betreffenden Größen (die also 
auf konstanten Druckflächen oder für bestimmte 
Höhen in Abhängigkeit von Ä und (p dargestellt 
werden) als sehr nützlich (s. z. B. Bild 10.6). 


21.2 Grundlagen zum Verständnis 
der AZA 

Wir fragen uns nun, wie es zu der recht komplizier¬ 
ten Zirkulation kommt. Grundsätzlich spielen alle 
in den hydrodynamischen Grundgleichungen ver¬ 
ankerten Prozesse eine Rolle, aber etwas vereinfa¬ 
chend kann man das Verständnis auf zwei sehr be¬ 
deutsamen physikalischen Gegebenheiten aufbauen: 

a dem Antrieb der Zirkulation durch die differen¬ 
tielle Erwärmung des Systems Erde-Atmosphä¬ 
re. Wir wissen aus Bild 9.20, dass die extraterre¬ 
strische Strahlungsbilanz ein Maximum etwa am 
Äquator und Minima etwa an den Polen besitzt. 
Dies zwingt die „Fluide“ Atmosphäre und Oze¬ 
an, mit Hilfe ihrer Transportmöglichkeiten ei¬ 
nen meridionalen energetischen Ausgleich her¬ 
beizuführen; 

b der Erhaltung des Drehimpulses des Systems 
Erde-Atmosphäre. Da die Atmosphäre in Gebie¬ 
ten mit Ostwind Drehimpuls von der festen Erde 
gewinnt, in Westwindgebieten aber Drehimpuls 
an die feste Erde abgibt, ferner der Gesamtdreh¬ 
impuls der Atmosphäre in der hier betrachte¬ 
ten Zeitskala konstant bleiben sollte, muss es in¬ 
nerhalb der AZA eine Art Äquivalenz der West- 
und Ost-Windgebiete geben. 

Stets ist natürlich zu beachten, dass es sich bei 
der Atmosphäre um ein rotierendes System han¬ 
delt und dass die Hydrodynamik eines rotierenden 
Systems sich gravierend von der eines ruhenden 
Systems unterscheidet. Die Winde auf der sich dre¬ 
henden Erde streben im reibungsfreien Falle (also 
im Wesentlichen außerhalb der Atmosphärischen 
Grenzschicht) ein geostrophisches Gleichgewicht 
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Bild 21.4. 

Klimatologische (d. h. über 
viele Jahre gemittelte) 
extraterrestrische Gesamt- 
Strahlungsbilanz (ge¬ 
strichelt), gebildet als Diffe¬ 
renz der vom System Erde- 
Atmosphäre absorbierten 
solaren Strahlung und der 
vom System Erde-Atmo¬ 
sphäre emittierten terrest¬ 
rischen Strahlung, also als 
Differenz der beiden obe¬ 
ren Kurven in Bild 9.20. Es 
wurden dabei die gleichen 
Daten wie in Bild 9.20 ver¬ 
wendet. Die ausgezogene 
Kurve stellt den aus diesen 
Qj,;„-Daten durch Integrati¬ 
on (Näheres s. Text) ge¬ 
wonnenen gesamten nord¬ 
wärts gerichteten Energie¬ 
transport in Atmosphäre 
und Ozean T^{^) dar 



an. So führt z. B. ein aus hydrostatischen Gründen 
(bei wärmerer Luft im Süden) vorhandenes S —> N 
Gefälle des Druckes außerhalb der Reibungsschicht 
zu einem Westwind, was bereits anhand von 
Bild 20.1 erläutert wurde. Das bedeutet, dass ein 
direkter Ausgleich zwischen wärmerer und kälte¬ 
rer Luft oder zwischen Äquator und Pol im rein 
geostrophischen Falle unmöglich ist, in der Reali¬ 
tät jedoch zumindest stark erschwert wird. Inner¬ 
halb der Reibungsschicht gibt es allerdings den zo¬ 
nalen Winden überlagerte Meridionalkomponen- 
ten (s. Bild 21.2). So, wie wir außerhalb der Atmos¬ 
phärischen Grenzschicht also weitgehend mit geo¬ 
strophischen Winden rechnen können, gilt in allen 
folgenden Betrachtungen auch die hydrostatische 
Approximation. 


21.2.1 Die differentielle Erwärmung des 
Systems Erde-Atmosphäre 

Wir beziehen uns auf Bild 9.20 (s. Abschn. 9.4F), 
auf dem die klimatologischen Breitenmittel der 
kurzwelligen extraterrestrischen Strahlungsbilanz 
(= vom System Erde-Atmosphäre absorbierte so¬ 
lare Strahlung = (1 - flg)Sj.,;t,.) und der negativen 
langwelligen extraterrestrischen Strahlungsbilanz 
(= vom System Erde-Atmosphäre emittierte terres¬ 


trische Strahlung = Ltg,;tr) beiden oberen 

Kurven zu sehen sind. Die Differenz dieser beiden 
Größen, also (1 - ist die klimatolo¬ 

gische extraterrestrische Gesamt-Strahlungsbi¬ 
lanz Qextr- bezeichnen dieses Q^^tr nun etwas 
präziser als Qg(^), womit ausgedrückt werden soll, 
dass dies eine über alle Längengrade Ä gemittelte 
Größe ist, die nach der Mittelung nur noch von der 
geographischen Breite ^ abhängt. Es gilt also: 
Qextr = Qe(( 1’)- Diese Größe, gebildet als Differenz der 
beiden oberen Kurven in Bild 9.20, ist in Bild 21.4 
gestrichelt dargestellt. 

Wir erkennen, dass Qextr = Qri^P) in den Tropen 
(genauer zwischen etwa 35°N und 35° S) positiv 
und polwärts der genannten Grenzen negativ ist. 
Der Überschuß in den Tropen und das Defizit pol¬ 
wärts der genannten Grenzen verlangt nach einem 
Ausgleich. Ohne diesen würde sich die tropische 
Atmosphäre bis zu einem anderen Gleichgewichts¬ 
zustand als dem von uns in der realen Atmosphäre 
beobachteten erwärmen. Bei diesem würde dann 
eine höhere langwellige Ausstrahlung zusammen 
mit der kurzwelligen Reflexstrahlung dafür sorgen, 
dass die tropische extraterrestrische Strahlungsbi¬ 
lanz in der klimatologischen Zeitskala für sich aus¬ 
geglichen, d. h. gleich 0, wäre. Ebenso würde sich 
die Atmosphäre polwärts von etwa 35° abkühlen. 
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Bild 21.5. 

Aufteilung des gesamten 
nordwärts gerichteten 
Energietransportes T^{q)) 
in einen atmosphärischen 
und einen ozeanischen An¬ 
teil. Daten nach Carissimo 
etal. (1985) 



Das Klimasystem vollzieht aber den oben postu¬ 
lierten Ausgleich: Es wird also Energie von den Tro¬ 
pen polwärts transportiert. Die Transportmedien 
dafür sind schnell ausgemacht: die Atmosphäre und 
der Ozean. Bild 21.5 zeigt, wieviel von jedem der 
beiden und wieviel insgesamt transportiert wird. 
Wie wir aus Abschn. 6.4 wissen, ist - wenn wir vom 
Energietransport durch elektromagnetische Wel¬ 
len und von den wenig effizienten molekularen 
Transporten absehen - der Transport einer Eigen¬ 
schaft (z. B. der Energie) durch ein Medium (Luft 
oder Wasser) immer an die Bewegung des Medi¬ 
ums gebunden. Dies kann ein konvektiver (zusam¬ 
men mit dem mittleren Massenstrom) oder ein tur¬ 
bulenter (über die Fluktuationen) Transport sein. 
Wir erkennen hier sofort, dass diese ungleiche Ver¬ 
teilung der extraterrestrischen Strahlungsbilanz 
Bewegungen in Atmosphäre und Ozean erzwingt 
und so die AZA in Gang setzt. Anders gesagt: die in 
den Bildern 9.20 und 21.4 gezeigte Verteilung der 
Strahlungsbilanz des Systems Erde-Atmosphäre 
treibt die AZA an. Dieser Antrieb resultiert aus dem 
Energiehaushalt des Systems Erde-Atmosphäre. 

Wie vollzieht sich nun der Energietransport 
durch Atmosphäre und Ozean? Der Beantwortung 
dieser Frage ist Abschn. 21.3 gewidmet. Zunächst 
stellen wir hier eine sehr pauschale Betrachtung an 


Pol 



Bild 21.6. Skizze zur Erklärung des Transportes durch den 
Breitenwall. P ist ein Punkt auf der Erdoberfläche 

und rechnen aus, wieviel Energie zwischen Äqua¬ 
tor und den Polen über jeden Breitenkreis bzw. 
durch jeden Breitenwall fließt. Als Breitenwall be¬ 
zeichnet man die Fläche, die senkrecht auf dem 
Breitenkreis steht und sich in den Ozean bis zu sei¬ 
ner größten Tiefe und in die Atmosphäre bis zu 
ihrer oberen Grenze erstreckt. 

Die Geometrie der Erdkugel liefert als Kugel¬ 
oberfläche 47tK^ {R = Erdradius), als Länge eines 
Breitenkreises2Ttr(^) = InRcos (p{s. Bild 21.6)und 
als Breitenzone (d. i. die Fläche zwischen den Brei¬ 
tenkreisen (p^ und (P 2 ) mit dE= r dÄR dcp 
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VllTl <P7.2 k <Pl 

dF - ^^rdÄRdq) - 2nR^ ^cos(pd(p 

V\ 0 <Pi 

= 27tR^[sin^]^^^ = 27tR^(sin^32 -sin^Pj) 

Man rechnet damit z.B. aus, dass genau die Hälfte 
der Erdoberfläche zwischen (p^ = -30° und = +30° 
liegt, was die Bedeutung der Tropen unterstreicht. 

Q^(Ä, (p) ist die extraterrestrische Strahlungsbi¬ 
lanz an jeder Stelle des Globus, also abhängig von 
der geographischen Länge 1 und der geographi¬ 
schen Breite (p. Wir errechnen nun das Integral von 
QjjA, (p) über die gesamte Oberfläche der Erde. 
(Streng genommen muss in diese Berechnung als 
Radius die Entfernung vom Erdmittelpunkt bis 
zum Oberrand der Atmosphäre eingehen.) Dieses 
Integral muss im langzeitlichen Mittel verschwin¬ 
den, weil sich die Erde als Ganzes auf dieser Zeit¬ 
skala nicht erwärmt oder abkühlt. So gilt 

|QE(/l,^)dE = 0 

F 

Das Breitenkreismittel von das nur noch von 

(p abhängt, ist 

X 1 

Qe(^^) = — \Q^{X(p)dÄ 
271 J 

_^ 

Q.^{(p) ist die in Bild 21.4 gestrichelt dargestellte 
Größe. Das Integral über die ganze Erde ergibt sich 
als 

71/2 271 

0 = |Qg(/l.,^(7)dF = I ^Q^{Ä,(p)Rcos(pdXRd(p 

F g)=-‘Kj2 Ä=0 

7tJ2 -fl 

m _^ M _^ 

= 2nR^ Qg cos ^3 d ^ = 2nR^ Qg d(sin (p) 

-m -1 

An dem vorletzten Integral sieht man, dass Qg( (p) 
mit cos cp gewichtet über cp integriert wird, damit 
die „Nullbedingung“ erfüllt ist. Diese Wichtung be¬ 
rücksichtigt, dass die Qe(^)-W erte niedrigerer Brei¬ 
ten wegen der Meridian-Konvergenz für eine viel 
größere Fläche gelten als die höherer Breiten. Das 
letzte Integral zeigt, dass dies identisch ist mit ei¬ 
ner Integration über sin cp. Das bedeutet, dass mit 
einer linearen (sin ^)-Abszisse, wie sie auch die Bil¬ 
der 9.20,21.4 und 21.5 besitzen, der unterschiedli¬ 
chen Wichtung der Flächen bei verschiedenen Brei¬ 


ten Rechnung getragen wird. So kann man in die¬ 
sen Bildern mit dem Auge das Erfülltsein der Null¬ 
bedingung abschätzen. 

Der gesamte Fluss durch den Breitenwall Tg 
besitzt zwei prinzipielle Anteile, den durch den 
Ozean T^q und den durch die Atmosphäre Tg^ ge¬ 
leisteten Transport. Der Gesamttransport Tg er¬ 
rechnet sich, wenn man Q^icp) nicht wie oben von 
Pol zu Pol {(p= -nl2 bis nl2 und sin (p=-l bis +1), 
sondern von einem Pol - dort muss der Fluss gleich 
Null sein - bis zu der Breite (p^ des gewählten 
Breitenwalles integriert. Man erhält so (vgl. die 
letzte Gleichung), wenn man vom Südpol aus inte¬ 
griert, 

9b ^ 

Tb(^3b) = 27tR^ ^Q^{(p) cos cp dcp 

-71/2 

In Bild 21.4 ist zusätzlich zu dem gestrichelt ge¬ 
zeichneten Q^{(p) auch rB(^) (ausgezogen) darge¬ 
stellt. Man sieht, dass die benutzten Satelliten-Da- 
ten am Äquator einen geringen, diesen überschrei¬ 
tenden nordwärts gerichteten Transport ergeben. 
Die Extremwerte der polwärts gerichteten Trans¬ 
porte liegen dort, wo die Gesamt-Strahlungsbilanz 
gleich Null ist, also bei etwa 35° Nord bzw. Süd mit 
einem etwas höheren Betrag auf der Nordhalbkugel. 
Es existieren verschiedene Datensätze zur extrater¬ 
restrischen Strahlungsbilanz Qe(^), dem durch In¬ 
tegration ermittelten Transport T^{(p) und dessen 
Aufteilung in den atmosphärischen und den ozea¬ 
nischen Anteil. Bild 21.5 zeigt die Werte des nord¬ 
wärts gerichteten Transportes, wie sie von Garissi- 
mo etal. (1985) berechnet wurden. Man erkennt, 
dass es beim Gesamttransport keine großen Unter¬ 
schiede zu den in Bild 21.4 gezeigten Werten gibt 
und dass auch Garissimo et al. einen nordwärts ge¬ 
richteten Transport über den Äquator erhalten 
haben. 


21.2.2 Die Erhaltung des Drehimpulses des 
Systems Erde-Atmosphäre 

Als zweite für das Verständnis der AZA unentbehr¬ 
liche physikalische Gegebenheit behandeln wir nun 
die Erhaltung des Drehimpulses des Systems Erde- 
Atmosphäre. Die damit zusammenhängenden Be¬ 
griffe und Überlegungen werden der Reihe nach 
eingeführt. 
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Aus Kap. 17 kennen wir die Überlegungen zur Be¬ 
wegung eines Massenpunktes m und die Begriffe 

Impuls -1= mv = mr' 

und 

Kraft - K -I‘ - (mv)' = mr“ 

Das erste Newtonsche Axiom sagt, dass der Im¬ 
puls konstant bleibt, wenn keine äußeren Kräfte 
wirken; dies ist der Satz von der Erhaltung des Im¬ 
pulses: 

I' = (mv)' - 0 bei Abwesenheit von Kräften. 

Das zweite Newtonsche Axiom sagt, dass die Än¬ 
derung des Impulses der bewegenden Kraft propor¬ 
tional ist und in diejenige Richtung erfolgt, in wel¬ 
che diese Kraft wirkt; dies ist der Satz von der Än¬ 
derung des Impulses: 

I' — K - (mv)' 

Bei der Drehbewegung spielt der Abstand des 
betrachteten Massenpunktes vom Drehpunkt aus¬ 
gedrückt durch den vom Drehpunkt zum Massen¬ 
punkt weisenden Ortsvektor f mit df/dt = f’ = v eine 
zusätzliche Rolle. Hier definiert man nun für einen 
beliebigen Vektor A das Moment als Ma= ^ x A. Wir 
bilden entsprechend 

■ Kraftmoment: 

Mg- =rxK = mrxr'' 
m Impulsmoment oder Drehimpuls: 

Ml -rxl - mrxr' 
und als 

■ Änderung des Drehimpulses: 

Mf = mrxr“ - Mg -rxK 

Analog zum Satz von der Erhaltung des Impul¬ 
ses (s. Abschn. 17.1) gilt hier der Satz von der Er¬ 
haltung des Drehimpulses: 


Mj' = 0 , wenn keine äußeren Kräfte wirken. 

In der englischen Sprache ist Impuls = momen- 
tum, Kraft = force, Kraftmoment = moment of a 
force oder torque und Drehimpuls = angular mo- 
mentum. 

Bei der Betrachtung der Drehbewegung um eine 
Drehachse, die in die Richtung a weist, wird das 
Kraftmoment Mg oder das Impulsmoment Mj be¬ 
züglich dieser Achse durch die a-Komponente des 
betreffenden Vektorproduktes beschrieben, also 
durch die Skalare 

(Mg)^=(rxK)^ oder (Mi)^=(rxl)^ 

Man kann dieses Moment bezüglich einer Dreh¬ 
achse auch als das mit dem senkrechten Abstand 
von der Achse und der Kraft K^ bzw. dem Im¬ 
puls I^ in Drehrichtung gebildete Vektorprodukt 
definieren, also f^^xK^ oder Mi^^= fj^xl^. 

Die Vektoren K^ und I^ stehen senkrecht sowohl 
auf der Achse als auch auf Fj^. 

Als einfaches Beispiel einer Drehbewegung be¬ 
züglich einer Achse sei der „Drehschemelversuch“ 
erwähnt: Eine Person sitzt auf einem in Rotation 
befindlichen Drehschemel und hält in jeder Hand 
eine Masse m/2 im Abstand Fj^ von der Drehachse. 
Von außen wirken keine Kräfte, die Reibung ver¬ 
nachlässigen wir. Man beobachtet, dass sich die Ro¬ 
tation beschleunigt, wenn die Massen nach innen, 
d. h. zur Drehachse hin verschoben werden (und 
umgekehrt). Bei diesem Versuch gilt: 

Mj - mf^xv — const 

imd mit der Winkelgeschwindigkeit ®,mitv= ö)xFj^ 
imd mit (m -FJ = 0 

Mj = mfi^x(S}xfi) = m{d)(fi^ ’ ü) “ ti^(o}- Fj^)) 

= mcbrf = const 

Wird m nach außen verlagert (d. h. wird größer), 
dann wird \ (ö\ kleiner und umgekehrt. 

Wir gehen nun zum rotierenden hydrodynami¬ 
schen System der Erdatmosphäre über. Auch hier 
besitzt jeder Massenpunkt einen Drehimpuls be¬ 
züglich der Erdachse, der sich aus einem relativen 
Drehimpulsanteil (darin tritt die senkrecht zur Erd- 
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achse orientierte Komponente u der Relativ-Ge- d^ _ 1 dy _ v 
schwindigkeit auf) dt Rdt R 


■^rel ~ ~ Fl ^ ui\ — uRcOStp 


(1) und dr = R COS cp ZU 


und aus dem durch die Erddrehung verursachten 
£2-Anteil (hier tritt die Erdgeschwindigkeit (/3x r^) 
auf) 

Nß = = |r^ x(i2xf^)| = ü{Rcos(pf (2) 

zum absoluten Drehimpuls 

N={u + DR cos (p)R cos (p 

= uR cos (p+D{R cos (pY (3) 


zusammensetzt. Als Bezeichnungen werden hier 
verwendet: D= Winkelgeschwindigkeit der Erde, 
u = W ^ O Komponente der Windgeschwindigkeit 
relativ zu der sich drehenden Erde, i = Einheitsvek¬ 
tor in W ^ O Richtung, f= senkrechter Abstands¬ 
vektor zur Erdachse mit |f^| = R cos (p,R = mittlerer 
Erdradius, (£>= geographische Breite. Die relativen 
Geschwindigkeits-Komponenten v und w stellen 
keine Drehungen um die Erdachse dar und werden 
deshalb nicht berücksichtigt. Wir haben den oben 
für den Drehimpuls ganz allgemein benutzten 
Buchstaben M nun durch N ersetzt: ^bedeutet den 
massenspezifischen Drehimpuls der Atmosphäre 
bezüglich der Erdachse. Beide axiale Vektoren N; 
und Wj ^zeigen, wie man aus den sie definierenden 
Vektorprodukten sieht, in Richtung der Erdachse; 
wir benutzen hier aber, da ihre Richtung ja fest ist, 
der Einfachheit halber nur ihre Beträge. Die für die 
Massenpunkte der Erdatmosphäre gültigen Glei¬ 
chungen (1) bis (3) müßten eigentlich noch die 
Höhe z des Massenpunktes über der Erdoberfläche 
beinhalten, was man durch (R -t- z) statt R ausdrü- 
cken könnte. Da aber z « R, kann man es bei obi¬ 
gen Formulierungen belassen. 

Die Änderung des absoluten Drehimpulses dN/dt 
eines Luftteilchens ergibt sich aus (3) zu 


dN 

dt 


du . dtp 

— Rcostp- uRsmtp — 
df df 

^ 2 dtp 

-DR Icostpsmtp-^ 


und mit dy = rd^3 und somit 


dN 

dt 


fdu tg® . I 

- uv— - 2Dvsm0 \r 

[dt R ' 


(4) 


wobei der sehr kleine zweite Term in der Klammer 
vernachlässigt werden kann. 

Wir überlegen uns nun ein Experiment, in dem 
auf das Luftteilchen keine äußeren Kräfte in x-Rich- 
tung wirken, N also erhalten, d. h. konstant, bleibt. 
Dies ist z. B. der Fall, wenn sich ein Teilchen rei¬ 
bungsfrei in j-Richtung (meridional) bewegt. Die 
Erhaltung des Drehimpulses führt dann zu du/dt 
= 2Dv sin (p. Wir wissen, dass dies die x-Kompo- 
nente der Gorioliskraft ist, die wir also auch über 
den Satz von der Erhaltung des Drehimpulses ab¬ 
leiten können. 

Für die einzelnen Luftteilchen der Atmosphäre 
gilt diese Erhaltung von N aber im Allgemeinen 
nicht: die Luftteilchen bewegen sich nicht kräfte¬ 
frei. Aus (4) erhält man unter Verwendung der x- 
Komponente der Bewegungsgleichung (s. Kap. 17) 
und unter Vernachlässigung des Termes 2Dw cos tp 


dN f 1 dp ^ ) 
dt pdx 


(5) 


oder 


dN dp „ 
p — = -r— + rR 
dt dx 


U 


(R„= pF^ = Reibung des w-Windes). Mit der Um¬ 
wandlung 


P 


dN dipN) - . Jdp 

— = -H V-ipNv) -N\^ + V-ipv) 
dt dt [dt 


und der Kontinuitätsgleichung ergibt sich als Haus¬ 
haltsgleichung für den Drehimpuls 


djpN) 

dt 


-V-{pNv)-r^ + rR^ 
ox 


( 6 ) 


Die lokale Änderung des absoluten Drehimpul¬ 
ses pro Volumeneinheit ergibt sich aus der Kon- 
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vergenz des Drehimpulstransportes, einem Erzeu¬ 
gungsterm durch Druckkräfte und dem Einfluss 
der Reibung. 

Nun wollen wir hier ja Klimatologie treiben. 
Deshalb mittein wir diese Gleichung über die Zeit. 
Das Mittel über viele Jahre wird durch einen Mitte¬ 
lungsbalken ausgedrückt. Außerdem integrieren 
wir die einzelnen Terme über die Fläche des atmo¬ 
sphärischen Breitenwalles, also zonal rings um die 
Erde herum und von der Erdoberfläche nach oben 
bis zur Obergrenze der Atmosphäre. Das Ergebnis 
wird durch eine eckige Klammer ausgedrückt. Zj 
ist die geometrische Höhe der Erdoberfläche: 

271 »> 

[...]= J j...dzdA 

^s(Ä) 

Wir erhalten so 


djpN) 

dt 


-[V-(/7Nv)] 



+ [rRu] 


(7) 


Die links stehende langzeitlich gemittelte lokale 
Änderung kann vernachlässigt werden, da wir den 
Drehimpuls N als klimatologisch stabile Größe be¬ 
trachten. In diesem Sinne haben wir es hier auch 
mit einer Erhaltung des Drehimpulses zu tun. Aber 
anders als oben basiert die Erhaltung des Drehim¬ 
pulses hier auf der langzeitlichen Mittelung und 
nicht auf der Abwesenheit von äußeren Kräften. 

Vom ersten Term auf der rechten Seite bleibt 
nach der Integration über den Breitenwall nur noch 
[-d/dyipNv)] übrig, das ist die Konvergenz des 
meridionalen Drehimpulstransportes, der sich ent¬ 
sprechend den Ausführungen oben und in Ab- 
schn. 21.3 aus mittleren und turbulenten Anteilen 
zusammensetzt. Der zweite Term rechts muss auf 
einer homogenen Erdkugel, z. B. der oben beschrie¬ 
benen Wasserkugel, verschwinden, weil das Inte¬ 
gral über dp/dx von 0 bis ln, also über den geschlos¬ 
senen Breitenkreis, gleich Null ist. Auf der realen 
Erde spielen allerdings Druckkräfte noch eine Rol¬ 
le, wo sie an meridional verlaufenden Gebirgszü¬ 
gen angreifen. So ist der Luftdruck an der Erdober¬ 
fläche z. B. in mittleren Breiten auf der Westseite 
der Gebirge etwas höher als auf der Ostseite. Den 
dadurch bedingten Effekt der Erzeugung von at¬ 
mosphärischem Drehimpuls durch den „Wider¬ 
stand“ der in die Atmosphäre ragenden Gebirge 


nennt man im Englischen mountain torque. Durch 
diesen Effekt verliert die Atmosphäre im Mittel 
Drehimpuls an die feste Erde. Abgekürzt nennen 
wir diesen zweiten Term rechts in Gleichung (7) 
einschließlich Vorzeichen G = Gebirgsterm. 

Den letzten Term rechts in Gleichung (7) wol¬ 
len wir nun einfach mit R bezeichnen. Er beschreibt 
die Erzeugung von Drehimpuls durch Reibung, die 
vor allem in der Atmosphärischen Grenzschicht 
auftritt. Auch seine Rolle sei noch näher erläutert: 

Die Erde bewegt sich (dreht sich) von W nach 
O, diese Bewegungsrichtung definieren wir als po¬ 
sitiv; so besitzt die feste Erde einen positiven Dreh¬ 
impuls. Die Reibung in der Atmosphärischen Grenz¬ 
schicht bedingt, dass es einen Drehimpuls-Aus¬ 
tausch zwischen fester Erde und Atmosphäre gibt, 
und zwar wird bei Ostwind positiver Drehimpuls 
von der festen Erde an die Atmosphäre abgegeben 
und bei Westwind positiver Drehimpuls von der 
Atmosphäre an die feste Erde übertragen. Soll der 
Drehimpuls der gesamten Atmosphäre konstant 
(erhalten) bleiben, dann bedeutet das, dass sich die¬ 
se Reibungseffekte bezüglich des Drehimpuls-Aus- 
tauschs mit der festen Erde unter Berücksichtigung 
des mountain torque ausgleichen müssen. Wir wis¬ 
sen, dass es große Westwind-Gebiete auf der Erde 
gibt. Vor allem die Mittelbreiten sind durch eine 
mittlere Strömung aus Westen charakterisiert. Die 
Erhaltung des Drehimpulses fordert nun entspre¬ 
chende Ostwind-Gebiete. 


konvergierend 


[pNv] 


divergierend 


Atmosphäre verliert N Atmosphäre gewinnt N 





^7777777777777777777777777777777777777777777777, 

I Westwinde | Ostwinde | 

gQo R negativ 3 Q 0 R positiv go 

Pol Äquator 


Bild 21.7. Zur Äquivalenz der Gebiete mit Westwind und 
Ostwind auf einer homogenen Erdkugel. Dargestellt sind 
Drehimpuls-Gewinn und -Verlust der Atmosphäre in die¬ 
sen Gebi eten und der entsprechende Transport von Dreh¬ 
impuls [(/rATv)] dazwischen. Man erkennt auch die Zonen, 
wo dieser Transport konvergiert und divergiert. Dies ge¬ 
schieht entsprechend Gl. (8) und ist hier ohne Berücksich¬ 
tigung des Gebirgsterms skizziert 
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Gleichung (7) erhält mit den obigen Überlegun¬ 
gen und Abkürzungen die einfachere Form 


0 = 


^{pNv) 

dy 


+ G + R 


( 8 ) 


wobei alle Terme nur noch Funktionen der geogra¬ 
phischen Breite (p sind. Diese Gleichung ist leicht 
zu interpretieren: Für den Fall der homogenen Erd¬ 
kugel spielt der Gebirgsterm keine Rolle. In den tro¬ 
pischen Ostwind-Gebieten gewinnt die Atmosphäre 
über die Reibung R Drehimpuls. Dieser wird von 
einem negativen Wert von [-d/dy(pNv)], also von 
einer Divergenz des polwärtigen Transportes von 
Drehimpuls kompensiert. Man erkennt so, dass 
dort, wo die Atmosphäre Drehimpuls gewinnt, mit 
zunehmender Breite immer mehr Drehimpuls pol- 


wärts fließen muss. Der Transport [(yoZVv)] erreicht 
an der Stelle, wo die Ostwinde in die Westwinde 
übergehen (bei etwa 30° Breite), ein Maximum und 
konvergiert von dort an. Bild 21.7 zeigt diesen Pro¬ 
zess schematisch. 

In Bild 21.8 sind klimatologische Daten die¬ 
ser Drehimpuls-Erzeugungsterme dargestellt. Die 
Transporte erfolgen, wie in Abschn. 21.3 gezeigt wird, 
entweder mit einem mittleren Massenstrom oder 
über Wirbel. Das hier ausführlich behandelte Prin¬ 
zip der Erhaltung des Drehimpulses des Systems Erde- 
Atmosphäre führt zu Phänomenen im Klimasystem, 
die ohne seine Berücksichtigung nicht verständlich 
wären. Die wichtigste dieser Erscheinungen ist die 
Existenz des Subtropen-Hochs, ohne das die breite 
Ostwindzone äquatorwärts der Wendekreise nicht 
gewährleistet wäre (s. auch Abschn. 21.4). 


Bild 21.8. 

Klimatologische Daten der 
Drehimpuls-Erzeugungs- 
Terme der Gl. (8) in Ab¬ 
hängigkeit von der geogra¬ 
phischen Breite. Linkes 
Teilbild: gesamte Erzeu¬ 
gung durch Reibungs- und 
Gebirgsterm R + G. Rechtes 
Teilbild: nur der Gebirgs¬ 
term G. Dick ausgezogen: 
Jahresmittel; dünn ausgezo¬ 
gen: Mittel für die Monate 
Dez., Jan., Febr.; dünn ge¬ 
strichelt: Mittel für die Mo¬ 
nate Juni, Juli, August. Man 
erkennt in dieser Darstel¬ 
lung auch die jahreszeiüi- 
che Variation dieser wichti¬ 
gen klimatischen Größen. 
Die Daten sind integrierte 
Werte über jeweils 5° Brei¬ 
te. Sie sind in lO'* kgm^s“^ 
angegeben. Diese Einheit 
läßt sich aus G = -lr{dp/dx)] 
in den Gleichungen (7) und 
(8) verifizieren, wenn man 
bedenkt, dass die durch die 
eckigen Klammern ausge¬ 
drückte Integration über 
den Breitenwall noch die 
Einheit m^ und die Integra¬ 
tion über 5° Breite zusätz¬ 
lich die Einheit m beisteu¬ 
ern. Aus Peixoto und Dort 
(1992) 
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21.3 Die Flussdichten 

Den beiden in Abschn. 21.2.1 und 21.2.2 ausführ¬ 
lich behandelten Gesetzmäßigkeiten ist gemeinsam, 
dass sie Transporte (von Energie und Impuls) in Gang 
setzen. Diese und auch andere Flüsse sind zentrale 
Bestandteile der AZA. An dieser Stelle erinnern wir 
uns an ein wichtiges Gesetz aus Abschn. 6.4. Dies 
besagt, dass der mittlere Transport (und unsere glo¬ 
bale und langzeitliche Betrachtung enthält notwen¬ 
digerweise räumlich und zeitlich gemittelte Fluss¬ 
dichten) sich aus zwei prinzipiell verschiedenen Ar¬ 
ten zusammensetzt, einem Transport mit dem mitt¬ 
leren Wind und dem turbulenten Transport. Fetz- 
terer kann selbst bei verschwindendem mittleren 
Wind stattfinden. Global gesehen, also auf unserer 
hier gewählten Skala der Betrachtung, ist der brei¬ 
tenkreis-senkrechte Transport durch die Mittelbrei¬ 
ten-Tiefs so etwas wie ein turbulenter Transport in 
der AZA. Diesen können wir aber nicht erfassen, 
wenn wir die AZA als mittlere Zirkulation im Sin¬ 
ne einer mittleren Strömung ansehen oder definie¬ 
ren. Beachte deshalb, dass wir in Abschn. 21.1 die 
AZA als die Gesamtheit der charakteristischen Zir¬ 
kulationsphänomene definiert haben. 

Wir betrachten bei einer ganzen Reihe von Über¬ 
legungen zur AZA Größen, die sowohl zeitlich als 
auch über die Breitenkreise gemittelt sind, so z. B. 
bei den breitenkreisgemittelten Querschnitten. Die¬ 
se Mittelungen und die aus ihnen zu ziehenden Kon¬ 
sequenzen wollen wir formal zusammenfassen. Wir 
tun dies anhand der beliebigen Größe a, wobei 

m a = aktuelle Größe; aktuell bedeutet zu einer 
bestimmten Zeit und an einer bestimmten Stelle 
des Breitenkreises; 

m a = zeitliches Mittel; genauer: an einer Stelle des 
Breitenkreises gemittelt über die Zeit; hier ist ein 
klimatologisches Mittel (große Zeitskala) gemeint; 

■ [fl] = Breitenkreis-Mittel; genauer: zu einer be¬ 
stimmten Zeit gemittelt über den ganzen Brei¬ 
tenkreis, auch zonales Mittel genannt; 

■ fl' = Abweichung des aktuellen Wertes vom 
zeitlichen Mittel; 

■ a* = Abweichung des aktuellen Wertes vom 
Breitenkreis-Mittel. 

Die Mittelungen sind mathematische Integrati¬ 
onen, ' und bedeuten die Bildung von Fluktua- 


tions- oder Abweichungswerten. Man kann sich also 
und [ ] als mathematische Operationen vorstel¬ 
len, ebenso ' und *. Diese Operationen sind ver¬ 
tauschbar, da hier mit festen Grenzen der Mitte¬ 
lungsintervalle gearbeitet wird. In diesem Sinne und 
mit den obigen Definitionen können wir nun Be¬ 
ziehungen zwischen unterschiedlichen fl-Größen 


aufschreiben: 

fl = fl -F fl' = [fl] -F fl“*" (1) 

fl = fl -F fl' = [fl] -F fl"^ (2) 

[fl] = [fl] -F [fl'] = [fl] -F [fl*] (3) 

fl* = fl* -Ffl'* , fl' = [fl]' -F fl*' (4) 


Wegen der festen Grenzen der Mittelungsinter¬ 
valle folgt aus der ersten Beziehung in (2) bzw. der 
zweiten in (3) 

a' — 0 und [fl*] = 0 (5) 

fl = fl -F fl' = [fl] -F fl* -F [fl]' -F fl'* (6a) 

oder auch zu dem gleichen Ergebnis auf der rech¬ 
ten Seite führend 

fl = [fl] -F fl* = [fl] -F [fl'] -F fl* -Ffl'* (6b) 

Dies bedeutet, dass sich entsprechend der Reihen¬ 
folge der 2. Beziehung von (6b) der aktuelle Wert 
einer Größe a zusammensetzt aus: 

■ dem Mittelwert über Zeit und Breitenkreis 

■ der zeitlichen Abweichung des Breitenkreis¬ 
mittels 

■ der räumlichen Abweichung des zeitlichen Mittels 

■ der räumlichen Abweichung der zeitlichen Ab¬ 
weichung. 

Nun kommt der entscheidende Punkt: Wie sieht 
das räumlich und zeitlich gemittelte Produkt von 
zwei Größen v und q aus, also [vq]? Dieses Produkt 
hat auch einen Sinn, denn vq ist z. B. der meridio- 
nale (in j-Richtung) Feuchtetransport, wenn v die 
j-Komponente der Windgeschwindigkeit und q die 
spezifische Feuchte bezeichnen. Wir interessieren 
uns ja hier für die Breitenkreismittel solcher kli- 
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matologischer Transporte, also in unserem Beispiel 
für [vq]. Mit (6b) ergibt sich 

[vq] = [([v] + [v'] + V* +v'*){[q] + [q'] + q* +q*)] (7) 

Diese Gleichung möge der Leser selbst ausmulti¬ 
plizieren. Im Ergebnis fallen dann wegen (5) alle 
Terme weg, in denen nur eine Operation und/o der 
ein ' unter der räumlich-zeitlichen Mittelung [ ] 

vorkommt, also z. B. die Terme 

[[v]q*] = [v][q^] = [v][q* -q*] = [v]{iq^] - [q*]) 

oder 

[lv']q*] = [v'][q*] oder [[v'][g]] = [ij][v'] 

Setzt man sie gleich Null, dann erhält man 
Ivq] = [v] [q] + [v] [q] + [v* q*] + [v* q'*] (8) 

und mit Hilfe von 


[v'q'] = [{[vr + vnaqr + q*')] 

= [[vnq]'+[v]'q*'+[q]y^+v'*q*] 

= [v'][q] + [v'*q*] 

[vq] = [v] [q] + [v* q*] + [v'q] (9) 

Diese wichtige Beziehung für den mittleren me- 
ridionalen Transport der Eigenschaft q (linke Sei¬ 
te) ist nun zu deuten. Sie enthält rechts drei Terme. 
Der erste beschreibt den mit dem gemittelten me- 
ridionalen Wind verbundenen Fluss des gemittelten 
Wertes von q, also [v][g], wobei beide Male die 
Mittelung zeitlich und über den betreffenden Brei¬ 
tenkreis erfolgt. Wir wissen schon aus Abschn. 6.4, 
dass in einem mittleren Transport [vq] infolge des 
Mittelungsverfahrens über das Produkt vq, also der 
Bildung von [vg], zusätzlich zu [v] [q] noch die aus 
den Kovarianzen gebildeten turbulenten Transpor¬ 
te auftreten, das sind Transporte infolge der Ab¬ 
weichungen von den Mittelwerten von v und g, hier 
also wegen der Existenz von v', q', v* und q*. In 
Abschn. 6.4, wo nur über die Zeit gemittelt wurde, 
gab es nur einen Kovarianzterm, und beim vertika¬ 
len Transport in Bodennähe erwies dieser sich als 
der entscheidende; der mit dem mittleren Vertikal¬ 


wind w erfolgende Transport konnte dort, also in 
Bodennähe, als vernachlässigbar klein angesehen 
werden. Hier gibt es nun zwei Kovarianzterme, die 
ebenfalls bedeutende Anteile des gesamten mittle¬ 
ren Transportes [vq] darstellen. So resultiert der 
zweite Term rechts in (9), das ist [v*q*], aus den 
räumlichen Schwankungen der zeitlichen Mittel 
von V und q. Das sind also die räumlichen Fluktu¬ 
ationen der zeitlichen Mittelwerte auf dem Breiten¬ 
kreis. Diese sind in der Erdatmosphäre repräsen¬ 
tiert durch im zeitlichen Mittel auf den Breitenkrei¬ 
sen fest angeordnete Wirbel (Hoch- und Tiefdruck¬ 
gebiete). Man spricht von stehenden Wirbeln (engl. 
Standing oder stationary eddies). Der zweite Term 
rechts ist also der turbulente Transport durch fest¬ 
stehende Wirbel. Beispiele sind die Zellen des Sub¬ 
tropenhochs über den Ozeanen (s. Bild 5.4). Wenn 
man für den dritten Term, das ist [v'q'], in ver¬ 
gleichbarer Weise argumentiert, dann sieht man, 
dass er den Transport durch zeitlich variable oder 
wandernde Druckgebilde (engl, transient eddies) 
beschreibt. Die herausragenden Beispiele sind die 
von W nach O wandernden Mittelbreiten-Tiefs. 

Wir sollten nun noch die Frage klären, welche 
Anteile des gesamten mittleren Meridional-Trans- 
portes (S —> N-Transport) der linken Seite von 
Gl. (9) auf die drei Terme der rechten Seite dieser 
Gleichung entfallen. Die Bilder 21.9 und 21.10 zei¬ 
gen dies für die nordwärts gerichteten Transporte 
von spezifischer Feuchte v q und von fühlbarer Wär¬ 
me vT. Teilbild a stellt jeweils den gesamten mitt¬ 
leren Transport, Teilbild d den mit dem zeitlich 
und räumlich gemittelten Wind [v] sich vollziehen¬ 
den Transport dar. Teilbild b gibt jeweils mit einem 
von den anderen verschiedenen Ordinatenmaßstab 
den Transport durch die wandernden. Teilbild c 
den Transport durch die feststehenden Wirbel 
wieder. Die Darstellungen zeigen die Transporte 
durch den atmosphärischen Breitenwall als Funk¬ 
tionen der geographischen Breite. Auch ihre unter¬ 
schiedliche Ausprägung in Sommer und Winter 
im Vergleich zum Jahresmittel wird deutlich. Schau¬ 
en wir die Winter-Kurve (DJF = Dez., Jan., Febr.) 
für die Nordhalbkugel an, so sehen wir, dass sich 
z. B. in etwa 40°N ein Gesamttransport [vq] von 
2,2 ■ 10”^ m s”^ ergibt. Dieser besitzt drei Anteile, 
nämlich 0,5-10”^ m s“^ durch [v][q], 0,3 • 10”^ m s”^ 
durch stehende Wirbel und 1,4- lO'^ms”^ durch 
wandernde Wirbel. In der Hadley-Zelle, also z. B. 
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Bild 21.9. 

Nordwärts gerichteter 
Transport von spezifischer 
Feuchte durch den atmo¬ 
sphärischen Breitenwall 
aufgeteilt nach: a gesamter 
über die Zeit und den Brei¬ 
tenkreis gemittelter Trans¬ 
port, b Transport über 
wandernde Wirbel, 
c Transport über stehende 
Wirbel, d Transport mit 
dem mittleren meridiona- 
1^ Wind. Der Index ID bei 
[v] bedeutet, dass diese 
Größe indirekt erschlossen 
wurde. Da es sich bei den 
hier angegebenen Werten 
um zonale und vertikale 
Mittel in der angegebenen 
Breite <p handelt, erhält 
man den gesamten Fluss 
durch den Breitenwall in 
kg s \ wenn man die an¬ 
gegebenen Werte mit 
2kR cos (ppß/g 
= 4• lO'^cos^kgm“^ multi¬ 
pliziert {R = mittlerer Erd¬ 
radius, Po = mittlerer Luft¬ 
druck in NN). Aus Oort 
und Peixoto (1983) 



bei 10° N, erfolgt der winterliche Gesamt-Feuchte- 
Transport mit etwa 5 • 10”^ ms“' von Nord nach 
Süd, also mit den Passatwinden. Dort existiert nur 
ein sehr geringer nordwärts gerichteter Transport 
durch Wirbel. Allgemein zeigen die Bilder 21.9 und 
21.10, dass große meridionale Transporte mit dem 
mittleren Wind (s. Teilbilder d) vor allem zwischen 
20° N und 20° S auftreten, während die Maxima der 
Transporte durch wandernde Wirbel (s. Teilbil¬ 
der b) in den Mittelbreiten hegen. 

Verallgemeinernd kann man also sagen, dass der 
mittlere Wind [v], wie wir ihn in der Dreizellen¬ 
struktur des Bildes 21.3 benutzt haben, in mittle¬ 
ren Breiten eine im Vergleich zu den Wirbeln gerin¬ 
ge Transportleistung besitzt. Im Bereich der Hadley- 
Zelle bewerkstelligt er aber nahezu den Gesamt¬ 


transport. So erscheint auch bei der mit Hilfe des 
mittleren Meridionalwindes gezeichneten Dreizel¬ 
lenstruktur des Bildes 21.3 die Hadley-Zelle als die 
intensivste mit mittleren Vertikalwinden von 1 bis 
2 mm s“' in den auf- und absteigenden Ästen und 
einem äquatorwärts gerichteten meridionalen Ho¬ 
rizontalwind von über 1 m s“' nahe der Oberfläche. 
Dies sind langjährige Breitenkreismittel wie auch 
alle Werte der Bilder 21.9 und 21.10. Interessant ist 
auch (siehe beide Bilder), dass der Transport durch 
stehende Wellen vor allem auf der Nordhalbkugel 
ausgeprägt ist, also dort, wo die großen Unterschie¬ 
de zwischen Land und Meer auftreten mit tiefem 
Druck über Land im Sommer und hohem im Win¬ 
ter und der Aufteilung des Subtropenhochs in ein¬ 
zelne Zellen über den Ozeanen (s. dazu Bild 5.4). 
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Bild 21.10. 

Nordwärts gerichteter 
Transport von fühlbarer 
Wärme durch den atmo¬ 
sphärischen Breitenwall 
aufgeteilt nach: a gesamter 
über die Zeit und den Brei¬ 
tenkreis gemittelter Trans¬ 
port, b Transport über 
wandernde Wirbel, 
c Transport über stehende 
Wirbel, d Transport mit 
dem mittleren meridiona- 
len Wind. Der Index ID bei 
[v] bedeutet, dass diese 
Größe indirekt erschlossen 
wurde. Da es sich bei den 
hier angegebenen Werten 
um zonale und vertikale 
Mittel in der angegebenen 
Breite <p handelt, erhält 
man den gesamten Fluss 
durch den Breitenwall in 
Watt, wenn man die an¬ 
gegebenen Werte mit 
2kR cos (ppaC^lg 
= 4-10‘Vos(3jm'K ' 
multipliziert {R = mittlerer 
Erdradius, pg = mittlerer 
Luftdruck in NN). Aus Dort 
und Peixoto (1983) 



21.4 Konzeptionelles Bild der Grundzüge 
der AZA 

An dieser Stelle sollen alle vorherigen Überlegun¬ 
gen so zusammengefasst werden, dass ein konzep¬ 
tionelles Bild - das ist eine durch die wirkenden 
physikalischen Gesetze untermauerte Vorstellung - 
der Grundzüge der AZA entsteht. Wir wissen, dass 
dies für ein rotierendes System gelten soll, das dif¬ 
ferentiell geheizt wird und seinen Drehimpuls er¬ 
hält. Hier wird der einfachste Fall der homogenen 
Erde (z. B. reine Wasserkugel) betrachtet. 

Die unterschiedliche Erwärmung zwischen dem 
Äquator und den Polen führt zu einem Energieaus¬ 
tausch. Man könnte sich vorstellen, dass dieser 
durch eine thermisch direkte Zirkulation mit auf¬ 
steigendem Ast in den inneren Tropen und abstei¬ 
gendem Ast in den Polargebieten bewerkstelligt 
würde. Eine solche Zirkulation wäre natürlich ver¬ 


bunden mit aus der Hydrostasie folgenden rein me- 
ridionalen Druckgradienten, wie man sie bei allen 
thermisch bedingten Zirkulationssystemen - auch 
bei viel kleiner-skaligen wie z. B. einer Seewind-Zir¬ 
kulation - beobachten kann: am Boden mit tiefem 
Druck dort, wo geheizt wird, und hohem Druck, wo 
gekühlt wird, und in der Höhe umgekehrt. Die gro¬ 
ße Ausgleichsströmung zwischen Äquator und Pol, 
verbunden mit den meridionalen Druckgradienten, 
unterläge natürlich der Goriolisbeschleunigung, die 
bei den vorhandenen rein thermisch bedingten 
Druckgradienten dafür sorgen würde, dass die Win¬ 
de nicht meridional, sondern im Wesentlichen zo¬ 
nal wehen. So würden die zum Nord- und Süd-Pol 
hin gerichteten Äste der antizipierten großen Zirku¬ 
lationszellen zwischen dem Äquator und den Po¬ 
len auf beiden Hemisphären in Westwinde umge¬ 
lenkt. Dies bedeutet, dass der Transport zwischen 
Äquator und Pol so - d. h. mit Hilfe der großen Zir- 
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kulationszelle - nicht funktionieren kann und also 
auch der notwendige Energieaustausch so nicht 
stattfindet. 

Deshalb bedient sich die Natur eines anderen 
Mechanismus. In dem aus der differentiellen Hei¬ 
zung resultierenden Äquator-Pol-Gefälle der Tem¬ 
peratur entstehen Wirbel als Bestandteile barotro- 
per und barokliner Wellen, wie wir sie in Abschn. 20.1 
besprochen haben. Solche Wirbel drehen zyklonal 
(die Tiefs) oder antizyklonal (die Hochs). Die Zy¬ 
klonen transportieren auf ihrer Ostseite Wärme 
(und auch andere Eigenschaften) polwärts und auf 
ihrer Westseite „Kälte“ äquatorwärts. Bei den Anti¬ 
zyklonen ist das umgekehrt. Die Wirbel überneh¬ 
men so einen Teil des Transports. Sie besitzen ihr 
eigenes Windfeld und wandern mit den Wellen, zu 
denen sie gehören, in mittleren Breiten meist nach 
Osten (transient eddies im Sinne von Abschn. 21.3). 
Aber der mittlere Wind - gemittelt über den gan¬ 
zen Bereich der Wirbel und über längere Zeit - 
bleibt annähernd ein Westwind. Er weht bodennah 
wegen der Reibung auf der Nordhalbkugel mehr aus 
SW, auf der Südhalbkugel mehr aus NW. Das be¬ 
deutet, dass im Sinne von Abschn. 21.3 ein großer 
Teil des meridionalen Gesamttransportes der ver¬ 
schiedenen Eigenschaften durch die Wirbel und 
Wellen und nicht über den mittleren meridionalen 
Wind bewerkstelligt wird. Quantitative Angaben für 
die reale Atmosphäre in Abhängigkeit von der geo¬ 
graphischen Breite, wie sie die Bilder 21.9 und 21.10 
enthalten, wurden oben (in Abschn. 21.3) für etwa 
40° N und 10° N bereits diskutiert. Die zyklonalen 
Wirbel haben außerdem die Eigenschaft, dass sie 
Kerne mit recht tiefem Druck besitzen, also Tief¬ 
druckgebiete sind. Mittelt man den Druck wieder 
über längere Zeit, so entsteht im mittleren Druck¬ 
feld eine rund um den Globus verlaufende Tief¬ 
druckrinne in etwa 60° Breite. Polwärts davon steigt 
(im Mittel) der Luftdruck wieder an, wir finden dort 
polare Ostwinde. Die antizyklonalen Wirbel liegen 
im Mittel südlicher und verschmelzen im mittleren 
Druckfeld mit dem Subtropenhoch. 

Was bleibt nun von der thermisch direkten Zir¬ 
kulation Äquator-Pol, die wir uns oben vorgestellt 
haben, noch übrig? Die Umlenkung des Windes im 
polwärts gerichteten oberen Ast hat ihr nach Über¬ 
queren etlicher Breitenkreise den weiteren Weg ab¬ 
geschnitten. Sie bleibt so auf die Tropen beschränkt 
und endet bei etwa 30° Breite, wo ihre Luft absinkt. 


Aus dem Zusammenwirken von Absink-Erwär- 
mung, Hydrostasie und Bodenreibung (teilweiser 
Ausgleich von Druckunterschieden an der Ober¬ 
fläche) entsteht dort ein Hochdruckgürtel, das Sub¬ 
tropenhoch. Äquatorwärts dieses Hochdruckrü¬ 
ckens findet man Ostwinde, die bodennah durch 
die Reibung in die Richtungen NO bzw. SO umge¬ 
lenkt werden. Diese Passatwinde münden - so 
schließt sich der Kreis - in die äquatoriale Tief¬ 
druckrinne (ITGZ), die ja schon im ersten Schritt 
unseres konzeptionellen Bildes, der großen ther¬ 
misch direkten Zirkulationszelle, existierte. Von der 
gesamten thermisch direkten Zirkulationszelle ist 
so eine rein tropische übriggeblieben, die sich im 
Mittel zwischen Äquator und 30° Breite erstreckt, 
mit einem engeren Aufsteiggebiet in der ITGZ und 
dem breiteren Absinkgebiet zwischen 20° und 30° 
Breite. Sie wird Hadley-Zelle genannt. Betont sei 
hier noch, dass die ITGZ nicht durch eine Zone mit 
gleichmäßigem Aufsteigen repräsentiert wird, son¬ 
dern durch eine Folge von konvektiven Störungen, 
die an die Tröge der westwärts propagierenden 
„easterly waves“ gekoppelt sind. Vom Satelliten aus 
betrachtet, erscheinen diese konvektiven Störun¬ 
gen als Gloud Ginster (= konvektive Wolkenhaufen) 
mit einem typischen Durchmesser von 300 km. 

Die Existenz des Subtropenhochs läßt sich, 
wenn auch abstrakt, aber dafür recht einfach, be¬ 
gründen. Es ist erforderlich, um die aus der Dreh¬ 
impuls-Erhaltung folgende „Äquivalenz“ der Ge¬ 
biete mit West- und Ostwind (s. Bild 21.7) zu ge¬ 
währleisten. „Äquivalenz“ bedeutet hier, dass die 
Balance der Gleichung (8) in Abschn. 21.2.2 erfüllt 
ist. Das Subtropenhoch ist so nicht nur Teil der 
Hadley-Zelle und damit ein wichtiger Baustein, um 
den Energietransport und die Transporte der üb¬ 
rigen wichtigen Eigenschaften der Atmosphäre, wie 
z. B. des Wasserdampfes, aufrecht zu erhalten, son¬ 
dern auch Folge der Erhaltung des Drehimpulses. 

Das hier skizzierte konzeptionelle Bild muss 
notwendigerweise unvollständig und unvollkom¬ 
men bleiben. Man reiht bei seiner Präsentation ei¬ 
nen Baustein an den anderen, oft als Konsequenz 
des Vorherigen. In Wirklichkeit wird aber ein so 
komplexes Zirkulationsgeschehen durch alle in den 
hydrodynamischen Gleichungen zusammengefass¬ 
ten Prozesse gesteuert. Diese wirken gleichzeitig 
und nicht nacheinander, wie in der „Erzählung“. 
Außerdem unterliegt das, was wir als AZA bezeich- 
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nen, noch dem mathematischen Mittelungsprozess, 
der auch nicht so einfach in der bloßen Vorstellung 
nachzuvollziehen ist, wie z. B. die Darlegungen in 
Abschn. 21.3 zeigen. Letztlich offenbart ein einfa¬ 
ches konzeptionelles Modell fast nichts von dem 
komplexen vertikalen Aufbau der AZA. Das gesuch¬ 
te dreidimensionale Bild ist zu vielfältig, als dass 
man es sich einfach vorstellen könnte. 

Tieferes Verständnis für die Vorgänge bei der 
AZA läßt sich auch durch Laborversuche mit einem 
rotierenden Tank, den man auch als ringförmigen 


Topf bezeichnen kann, gewinnen. Bild 21.11 zeigt 
Aufsichten von verschiedenen Experimenten, bei 
denen der äußere Topf-Durchmesser ~20 cm und 
der innere ~10 cm beträgt, ln dem ringförmigen Teil 
zwischen dem äußeren und dem inneren Zylinder 
befindet sich entsprechend der Topftiefe von ~13 cm 
eine Flüssigkeit, deren Bewegung in etwa 0,5 cm 
Tiefe mit Hilfe von schwimmenden reflektierenden 
Teilchen sichtbar gemacht wird. Die äußere Mantel¬ 
fläche wird geheizt, die innere gekühlt (Temperatur¬ 
unterschied in diesem Falle 9 °C). Das Ganze ist auf 


Bild21.11. 

Experiment mit einem ro¬ 
tierenden Tank (Einzelhei¬ 
ten s. Text). Die Bildfolge 
demonstriert die Abhän¬ 
gigkeit des Strömungs- 
Typs von der Winkelge¬ 
schwindigkeit. Diese be¬ 
trägt (Angaben in rads *) 
0,41 in Teilbild (a), 1,07 (b), 
1,21 (c), 3,2 (d), 3,9 (e) und 
6,4 (f). Aus Hide und 
Mason (1975) 
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einen Drehteller montiert, stellt also ein rotieren¬ 
des hydrodynamisches Laborsystem dar. Es wird 
durch eine mitrotierende Kamera beobachtet. 

In Bild 21.11 sieht man, dass die Art der Strö¬ 
mung und damit auch des Wärmetransportes in 
diesem Tank sehr stark von der Winkelgeschwindig¬ 
keit abhängt. Wenn sich das System nicht oder nur 
relativ langsam dreht, dann ergibt sich in ihm eine 
direkte thermische Zirkulation mit aufsteigender 
Flüssigkeit am wärmeren äußeren Rand und abstei¬ 
gender an der kälteren inneren Mantelfläche, wo¬ 
bei auch die Wärme in dieser Zirkulationszelle di¬ 
rekt transportiert wird. Man erkennt in Bild 21.11a, 
bei dem bereits eine kleine Winkelgeschwindigkeit 
vorliegt, eine achsensymmetrische kreisrunde Strö¬ 
mung, die der eben erwähnten direkten Zirkulati¬ 
on überlagert ist. Wächst die Winkelgeschwindig¬ 
keit, dann wird der direkte Transport durch die die 
Strömung ablenkende Corioliskraft verhindert. 
Man sieht, dass nun Wellen den Transport immer 
effizienter übernehmen, die Anzahl der Wellen 
nimmt mit der Winkelgeschwindigkeit zu. Die 
Strömungsbilder sehen aus wie die Wellen auf zir- 
kumpolaren Höhenwetterkarten. Diese entstammen 
im differentiell geheizten rotierenden Tank der 
baroklinen dynamischen Instabilität. 

Die Gesamtheit der hydrodynamischen Prozes¬ 
se in solchen Tanks ist trotz der überschaubaren 
Anordnung recht komplex und kann deshalb hier 
nicht detailliert beschrieben werden. Uns genügt 
das Sichtbarmachen von ähnlichen Zirkulations- 
Strukturen, wie wir sie in der Atmosphäre, die ja 
ein um vieles komplizierteres hydrodynamisches 
System darstellt, beobachten. 


21.5 Die Geschichte des Verständnisses 
der AZA 

Die Geschichte der Erforschung der AZA läuft par¬ 
allel mit der der Erforschung von Ursachen und 
Verteilung des Windes. Über den Wind, sein loka¬ 
les Vorkommen (man denke an Land- und See- 
Winde) und insbesondere seine Verteilung auf der 
Erde haben sich die Menschen schon immer Ge¬ 
danken gemacht, ganz besonders die Seefahrer. So 
kann man die Geschichte der Erforschung des Win¬ 
des weit in die Vergangenheit hinein, z. B. bis in die 
Zeit der alten Griechen, zurückverfolgen. Vom Ende 


des 15. Jahrhunderts an nutzten die Spanier zur 
Reise in ihre westindischen Kolonien die Passat¬ 
winde und für die Rückfahrt die West- und Süd¬ 
west-Winde höherer Breiten; so sammelten sie be¬ 
reits im 16. Jahrhundert reichliche Erfahrung über 
die Windverteilung über viele Breitenkreise hinweg 
von den Tropen bis hinauf in die mittleren Breiten. 
Die erste genauere Darstellung über die Wind¬ 
verteilung auf der Erde und zugleich die erste 
Windkarte mit erstaunlichen Details über Monsun- 
und Passatwinde entwarf aber erst 1686 der be¬ 
rühmte englische Astronom und Naturphilosoph 
Edmund Halley (1656-1742; „Halleyscher Komet“). 
Zur gleichen Zeit befasste sich auch Robert Hooke 
(1635-1703, bekannt z. B. durch seine Arbeiten zur 
Elastizität und zur Optik, aber auch durch den Bau 
verschiedener Barometer-Typen) mit dem Luftaus¬ 
tausch zwischen dem Äquator und den Polen. Eben¬ 
falls zu dieser Zeit zog Edme Mariotte (1620-1684, 
bekannt z. B. durch die nach ihm benannte isother¬ 
me Zustandsgleichimg der idealen Gase) bei Überle¬ 
gungen zur Entstehung der Passate die Unterschiede 
in der Rotationsgeschwindigkeit der Luft über dem 
Äquator und in höheren Breiten in Betracht, ohne je¬ 
doch zu richtigen Folgerungen über die Entstehung 
der Passatwinde zu gelangen. So hat Mariotte mehr 
als 150 Jahre vor Goriolis (1792-1843), dessen be¬ 
rühmte Arbeit zur Theorie der Relativbewegimg im 
Jahre 1835 erschien, bereits die grundlegend richti¬ 
gen Überlegungen angestellt, die später zur Definiti¬ 
on der Goriolis-Beschleunigung führten. 

Der Meilenstein in der Geschichte des Verständ¬ 
nisse der AZA ist die Abhandlung von George 
Hadley (1685-1768, von Haus aus Jurist und An¬ 
walt, widmete sich aber später wissenschaftlichen 
Studien, wurde 1735 kurz vor Veröffentlichung sei¬ 
ner Passat-Abhandlung Mitglied der Royal Society) 
„Goncerning the Gause of the General Trade- 
Winds“ in den Philosophical Transactions XXXIX 
der Royal Society (London, 1735, 58-62). Dieses 
bedeutende Werk umfasst nur iVi Seiten mit insge¬ 
samt 142 Zeilen und stößt - obwohl es eigentlich 
nur die Passat-Winde betrachten will - die Türe 
zum Verständnis der AZA auf Das Entscheidende 
daran ist, dass Hadley die in Abschn. 21.2 erläuter¬ 
ten Grundlagen alle gesehen, also auch die ablen¬ 
kende Kraft der Erdrotation genau 100 Jahre vor 
Goriolis bereits in seine Überlegungen einbezogen 
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hat. Eine sehr detaillierte Würdigung der Hadley- 
schen Arbeit und gleichzeitig eine sehr ausführli¬ 
che geschichtliche Darstellung der Allgemeinen 
Zirkulation der Atmosphäre findet sich z. B. bei 
E. N. Lorenz (1967). Die Hadleysche Arbeit wurde 
1896 von G. Hellmann in der Reihe „Neudrucke von 
Schriften und Karten über Meteorologie und Erd¬ 
magnetismus“ nachgedruckt und mit einer äußerst 
lesenswerten „Einleitung“ versehen. Ein Nachdruck 
des Neudruckes wiederum erschien 1969 bei „Kraus 
Reprint“ in Liechtenstein. 

Die sehr aufschlußreiche Einleitung von G. Hell¬ 
mann sei dem Leser nicht vorenthalten. Sie wird hier 
auszugsweise und in der Schreibweise Hellmanns 
wiedergegeben: 

„Die in Facsimile hier wiedergegebene Ab¬ 
handlung George Hadley’s war bahnbrechend für 
die Lehre von den Passatwinden und von der all¬ 
gemeinen Luftcirculation überhaupt.... 

Den großen Fortschritt, den die Theorie der 
Passatwinde durch Hadley machte, versteht man 
jedoch erst dann richtig zu schätzen, wenn man 
die in jener Abhandlung niedergelegten Anschau- 
imgen mit denen seiner Vorgänger auf diesem Ge¬ 
biete vergleicht. Zwar sind schon einzelne Gelehr¬ 
te, wie E. Mariotte und R. Hooke, nahe daran ge¬ 
wesen, die richtige Erklärung zu finden, aber den 
Kern der Sache wussten sie nicht zu erfassen und 
in so bestimmter Formulirimg auszusprechen, wie 
George Hadley. Ich will deshalb eine auf Auszü¬ 
gen aus den Originalwerken basirte, kurze Ge¬ 
schichte der Lehre von den Passatwinden vor 
Hadley hier einschalten. 

Die großen Seereisen, welche mit dem Zeital¬ 
ter der Entdeckungen ihren Anfang genommen 
hatten, führten zwar schon in der ersten Hälfte des 
16. Jahrhunderts zur Kenntnis der Passatwinde 
und zu ihrer Ausnützung durch die Schifffahrt, 
aber erst im Jahre 1590 veröffentlichte der gelehr¬ 
te Jesuit Jose deAcosta eine eingehendere Darstel- 
limg der Windverhältnisse des Atlantischen und 
Pacifischen Oceans. Acht Kapitel seiner ‘Historia 
natural y moral de las Indias’ sind diesem Gegen¬ 
stände gewidmet. Die zur Fahrt nach Westindien 
dienenden Passatwinde nannten die spanischen 
Seeleute brisas, die der Rückkehr günstigen West- 
imd Südwestwinde der höheren Breiten vendavales. 
Die Ursachen der ersteren sucht Acosta nach da¬ 


maliger Weltanschauung in der Bewegung des 
Himmels um die stillstehende Erde, an welcher 
Drehimg die Atmosphäre, wenn auch in schwäche¬ 
rem Maasse, theilnehmen soll. Eine ähnliche An¬ 
sicht hatte schon früher der Jesuit Alonso Sanchez 
geäussert, man begegnet ihr aber auch noch im 
17. Jahrhundert bei allen denjenigen, welche die 
Axendrehung der Erde leugneten. So auch bei 
Francis Bacon (1622), der allerdings schon man¬ 
cherlei Bedenken gegen die Theorie erhebt und 
wohl zuerst die durch die Sonnenstrahlung be¬ 
wirkte Auflockerimg der Atmosphäre in den Tro¬ 
pen zu Hilfe nimmt. Erst Galilei (1632) verwirft 
jene Anschauung und erblickt gerade in den tro¬ 
pischen Ostwinden einen Beweis für die von ihm 
behauptete Rotation der Erde; er erklärt diese 
Winde aus einer Geschwindigkeitsdifferenz zwi¬ 
schen der Drehung der Erde und der Atmosphä¬ 
re. Der deutsche Geograph B. Varenius kombinirt 
die beiden Argumente von Bacon und Galilei imd 
giebt zugleich die erste eingehendere Beschrei¬ 
bung der Windverhältnisse auf der ganzen Erde. 
/. Vbss (1663) vertrat eine der Bacon’schen ähnli¬ 
che Meinung. Dagegen stellte der englische Arzt 
M. Lister (1684) die absonderliche Hypothese auf, 
die man in den Philosophical Transactions nicht 
vermuthen sollte, dass das tägliche und beständi¬ 
ge Athmen der Pflanzen im Sargassomeer die Pas¬ 
satwinde hervorrufe! Ein anderer englischer Arzt, 
Garden, nimmt 1685 ähnliche Gründe, wie die von 
Galilei und Bacon, zur Erklärung der Erscheimm- 
gen an. Nunmehr folgen fast gleichzeitig (1686) die 
Arbeiten von E.Halley, R.Hooke und E.Mariotte, 
die einen entscheidenden Fortschritt in der Lehre 
von den Passatwinden bekimden. Wenn es auch 
allen dreien nicht gelang, die richtige Erklärung 
zu finden, so kann doch jeder von ihnen ein be¬ 
sonderes Verdienst in dieser Hinsicht in Anspruch 
nehmen. Halley gab, z. Th. auf Grund eigener Be¬ 
obachtungen, nach Varenius die erste genauere 
Darstellimg der Windvertheilung auf der Erde und 
zugleich die erste Windkarte. Hooke skizzirte zum 
ersten Mal das Schema von dem Luftaustausch 
zwischen den Polen und dem Aequator, und 
Mariotte zog bereits Unterschiede in der Rota¬ 
tionsgeschwindigkeit der Luft unter dem Aequator 
und in höheren Breitengraden in Betracht, ohne 
indessen die richtigen Folgerungen für die Theo¬ 
rie der Passate daraus zu ziehen. Der englische See- 
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mann W. Dampier bereicherte zwar mit seinem 
‘Discourse of Trade-Winds’ (1699) die empirischen 
Kenntnisse von den Passatwinden sowie von den 
Windverhältnissen im Allgemeinen, förderte da¬ 
mit aber die Theorie nicht. Das erste Drittel des 
17. Jahrhunderts hat keinen nennenswerthen Bei¬ 
trag zur Lehre von den Passaten geliefert; 1735 er¬ 
schien Hadley’s Abhandlung.“ 

George Hadley’s Werk enthält neben einem Ge¬ 
samtbild der Passatwind-Zirkulation vier bedeu¬ 
tende Grund-Erkenntnisse. Diese betreffen: 

1. den Antrieb der direkten Zirkulation mit am 
Äquator aufsteigender und in höheren Breiten 
ab sinkender Luft durch die äquatorwärts stär¬ 
kere Erwärmung und durch die stärkere Abküh¬ 
lung in höheren Breiten; dies hat man allerdings 
schon vor Hadley gewußt; 

2. den Effekt, der heute als Goriolis-Beschleuni- 
gung bezeichnet wird, mit den Worten „the sur- 
face of the earth at the equator moves so much 
faster than the surface ofthe earth with its air at 
the tropics (gemeint sind die Wendekreise). From 
which itfollows, that the air, as it moves from the 
tropics towards the equator, havinga less velocity 
than theparts ofthe earth it arrives at, will have 
a relative motion contrary to that ofthe diurnal 
motion ofthe earth in those parts, which being 
combined with the motion towards the equator, 
a NE wind will be produced on this side of the 
equator and a SE wind on the other“; 

3. die Rolle des Drehimpuls-Haushaltes; er schreibt 
als Schlußfolgerung: „that the NE and SE winds 
within the tropics must be compensated by as 
much NW and SW in other parts, and generally 
all winds from any one quarter must be compen¬ 
sated by a contrary wind some where or other; 
otherwise some change must be produced in the 
motion ofthe earth round its axis“; 

4. die Existenz einer Zirkulationszelle mit aufstei¬ 
gendem Ast am Äquator und absteigendem Ast 
„where the westerly winds arefound“. Damit nen¬ 
nen wir heute mit Recht die in den inneren Tro¬ 
pen aufsteigende und in den Subtropen abstei¬ 
gende Zirkulation Hadley-Zelle. 

Die Arbeit enthält keine Formel und keine Ab¬ 
bildung. Sie enthält erst recht kein „Bild“ der drei¬ 


dimensionalen Struktur der Passatwindregion oder 
von dem, was wir heute Hadley-Zelle nennen. Auch 
Prozesse wie das Zusammenspiel von Druckgra¬ 
dient-, Goriolis- und Reibungskraft oder ein geo- 
strophisches Gleichgewicht waren Hadley natürlich 
noch unbekannt. So kann man nicht sagen, dass 
Hadley das Problem der AZA gelöst hätte, aber er 
hat einen entscheidenden, weil in allen Teilen rich¬ 
tigen, Schritt zum Verständnis getan. 

Die weitere Geschichte des Verständnisses der 
AZA ist die der Meteorologie. Die Masse der Beob¬ 
achtungen aus unterschiedlichen und größeren Hö¬ 
hen zur Überprüfung der Vorstellungen und The¬ 
orien wuchs mit der Entwicklung der Luftfahrt und 
wurde seit dem Ende der Fünfziger Jahre dieses 
Jahrhunderts durch Satellitendaten weiter berei¬ 
chert. Erst mit Hilfe der globalen numerischen Mo¬ 
delle und ausreichender Gomputerkapazitäten 
konnte man versuchen, die AZA drei-dimensional 
zu simulieren und auch auf diesem Wege dem end¬ 
gültigen Verständnis näher zu kommen. 


21.6 Durch die Land-Wasser-Verteilung 
bedingte Zirkulationssysteme 
innerhalb der AZA 

Das Bild der AZA, wie wir es in diesem Kapitel für 
die Gesamtheit der charakteristischen Zirkulations¬ 
phänomene entwerfen, gilt für die reale Erde mit 
ihrer komplex gestalteten Land-Wasser-Verteilung. 
Diese kam in den bisherigen Erläuterungen öfter 
ins Spiel, auch wenn wir bei unseren Bemühungen, 
die AZA zu verstehen, bisher vor allem das Bild einer 
Erde mit homogener Oberflächenbeschafifenheit (z. B. 
eine reine Wasser-Erdkugel) vor Augen hatten. Bei 
einheitlicher Erdoberfläche ergaben sich dann zonal 
(entlang der Breitenkreise) homogene Verhältnisse, 
aber meridional (entlang der Längenkreise) große 
Unterschiede und so schwerpunktmäßig die meridi¬ 
onal verlaufenden Zirkulationen (z. B. die Hadley-Zel¬ 
le) und der meridional verlaufende Austausch von 
Wärme, Wasserdampf und Drehimpuls. 

Nun gibt es aber auf der realen Erde - also der 
mit einer recht komplexen Land-Wasser-Verteilung 
- auch zonal (d. h. entlang den Breitenkreisen) ver¬ 
laufende Zirkulationssysteme von gewaltigen Aus¬ 
maßen. Dies sind die Monsune, deren Zirkulations¬ 
äste zumindest zonale Komponenten besitzen, und 
das ENSO-Phänomen. Das Akronym ENSO steht für 
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El Nino Southern Oscillation. Diesen beiden Phä¬ 
nomenen wollen wir uns jetzt zuwenden. 

Beim Studium der AZA als einer klimatologi- 
schen Beschreibung der Zirkulationssysteme in der 
Atmosphäre wird auch sehr klar, welche Rolle die 
anderen Komponenten des Klimasystems (s. Kap. 2) 
und ihre Wechselwirkungen mit der Atmosphäre 
spielen. Selbst beim Bild der homogenen Oberflä¬ 
chenbeschaffenheit der Erdkugel ist dies der Fall. 
Man denke dabei z. B. an die Anreicherung der Pas¬ 
sate mit Wärme und Wasserdampf aus dem Ozean 
oder an die Wechselwirkung zwischen Erdoberflä¬ 
che und Atmosphäre bei der Erhaltung des Drehim¬ 
pulses. Bei den Monsunen werden nun die Unter¬ 
schiede in den Eigenschaften (z. B. Oberflächen¬ 
temperatur, Rauhigkeit, Höhe über NN) der Land- 
und Wasseroberflächen zum Antrieb großskaliger 
Zirkulationssysteme. So stehen hier die Komponen¬ 
ten des Klimasystems - vornehmlich die Atmosphä¬ 
re, der Ozean und die Landoberflächen - in enger 
Wechselwirkung. Die AZA ist also ein Klimaphäno¬ 
men, bei dem alle Komponenten des Systems betei¬ 
ligt sind. 

Im Folgenden tritt eine wichtige Eigenschaft der 
einzelnen Zirkulationssysteme klar heraus. Sie sind 
verknüpft mit einer Fülle von Erscheinungen z. B. 
in den Feldern von Luftdruck, Lufttemperatur, Luft- 
feuchte, Wind, Wolken und Niederschlag und so 
generell im beobachteten Wetter. Als einfaches Bei¬ 
spiel diene wieder die Hadley-Zelle mit ihrem ab¬ 
steigenden Ast im trockenen Subtropenhoch, ih¬ 
rem aufsteigenden Ast in der aus hochreichenden 
Cloud Clustern gebildeten ITCZ und den Passat¬ 
winden mit all ihren Wettererscheinungen. Inner¬ 
halb der AZA aber wird stellvertretend für die Kom¬ 
plexität eines Systems (z. B. der Hadley-Zelle) ein¬ 
fach das Zirkulationsphänomen in den Vorder¬ 
grund gestellt. 

Eine weitere Eigenschaft jedes einzelnen Zirku¬ 
lationsphänomens ist seine Variabilität, die sich 
beispielsweise in Schwankungen seines Auftretens 
von Jahr zu Jahr oder von Jahrzehnt zu Jahrzehnt 
äußert. Diese Klimavariabilität wird in Abschn. 21.7 
erläutert. 


21.6.1 ENSO 

ENSO ist eine Erscheinung, die sich über den gan¬ 
zen tropischen Pazifik hinweg zwischen Indonesi¬ 


en (geographische Länge etwa 120° O) und Süd¬ 
amerika (etwa 80° W) in Atmosphäre und Ozean 
abspielt und von einer sehr intensiven Wechselwir¬ 
kung zwischen den atmosphärischen und ozeani¬ 
schen Zuständen und Prozessen geprägt ist. 

Ein Teil dieses Phänomens ist den Bewohnern 
der Pazifikküsten von Peru und Ecuador unmittel¬ 
bar südlich des Äquators seit Urzeiten bekannt. Im 
klimatologischen Mittel (man spricht auch vom 
Normalzustand) herrschen dort südöstliche bis 
südliche, vorwiegend küstenparallele Winde, die für 
ein Aufquellen von kaltem und nährstoffreichem 
Tiefenwasser mit großem Fischreichtum sorgen. 
Letzterer stellt eine gesunde wirtschaftliche Basis 
der Küstenbewohner sicher. Verbunden ist dies mit 
einer kräftigen Zelle des Subtropenhochs vor der 
Westküste Südamerikas (s. Bild 5.4), geringer Be¬ 
wölkung und wenig Niederschlag. Es sei hier ver¬ 
merkt, dass ein küstenparallel wehender ober¬ 
flächennaher Wind über die in Windrichtung auf 
die Wasseroberfläche wirkende Schubspannung 
(s. Abschn. 17.2C) und die Corioliskraft (s. Ab¬ 
schn. 17.2D-G) eine Strömung in der Grenzschicht 
des Ozeans erzeugt, die senkrecht zur Küste gerich¬ 
tet ist. Das Wasser vor der Küste bewegt sich dabei 
z. B. auf der Südhalbkugel in Windrichtung gese¬ 
hen nach links. Wegen der Kontinuität der Strö¬ 
mung bedingt eine von der Küste weg gerichtete 
Bewegung des oberflächennahen Wassers ein Auf¬ 
quellen aus der Tiefe. 

Im Gegensatz zu den oben erwähnten meist herr¬ 
schenden südöstlichen bis südlichen Winden an den 
südamerikanischen Pazifikküsten südlich des Äqua¬ 
tors gibt es dort jedoch im Abstand von mehreren 
Jahren vor allem zum Jahresende, also um die Weih¬ 
nachtszeit, vorherrschende Nordwinde verbunden 
mit einer küstennahen Meeresströmung, in der sich 
oberflächennahes warmes Pazifikwasser oft bis weit 
nach Süden ausbreitet. Der Fischreichtum erstirbt. 
Gleichzeitig fallen außergewöhnlich ergiebige Nie¬ 
derschläge, die die trockenen Küstenlandstriche er¬ 
blühen lassen. Da dieses Phänomen vornehmlich 
um die Weihnachtszeit auftritt, nannten die Seeleute 
diese außergewöhnliche, von Norden kommende 
Meeresströmung „El Nino“ (das Ghristkind). 

Heute steht dieser Ausdruck für einen Zustand 
von Atmosphäre und Ozean in diesem Gebiet, der 
durch (relativ zum Normalfall) niedrigen Luftdruck 
(also schwaches Subtropenhoch im östlichen Pazi- 
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fik), starke Niederschläge und warmes, vom Pazifik 
herantransportiertes Oberflächenwasser gekenn¬ 
zeichnet ist. Den anderen Extremzustand, anormal 
hoher Luftdruck (also starkes Subtropenhoch), 
Südostpassat, wenig Wolken und Niederschläge 
und kaltes Auftriebswasser an der Küste - wobei 
diese Eigenschaften noch deutlicher ausgeprägt 
sind als in dem oben erwähnten Normalzustand -, 
nennt man im Gegensatz zu ersterem „La Nina“. 
Zur Erklärung: In Spanisch heißt el nino Knabe, 
männliches Kind und auch das Christkind, wäh¬ 
rend la nina Mädchen, weibliches Kind bedeutet. 

Später erst entdeckte man, dass die Erwärmung 
des Ozeans in der El Nino-Phase sich weit in den 
Pazifik hinein erstreckt. Die Meeresoberflächentem¬ 
peratur kann dabei eng begrenzt Werte von bis zu 
5°C über dem langjährigen Mittel erreichen, die 
mittlere Temperatur der obersten 300 m des Ozeans 
sogar bis zu 10 °C (s. z. B. Latif 2003). Man fand auch 
nach und nach heraus, dass das El Nino-Phänomen 
in einem räumlichen Maßstab gesehen werden 
muss, der den gesamten tropischen Pazifik umfasst. 
So zeigte Sir Gilbert Walker bereits vor dem 2. Welt¬ 
krieg (Veröffentlichungen zwischen 1923 und 1937), 
dass der Luftdruck im westlichen Pazifik und östli¬ 
chen Indischen Ozean einerseits und im südöstli¬ 
chen tropischen Pazifik andererseits - also über 
eine Entfernung von mehr als 10 000 km - vielfach 
genau entgegengesetzt verläuft. So erscheint hoher 
(relativ zum Normalfall) Luftdruck im westlichen 
Pazifik gekoppelt mit niedrigem im südöstlichen 
und östlichen und umgekehrt, und diese Zustände 
pendeln im Abstand von mehreren Jahren hin und 
her. Walker nannte dieses Phänomen „Southern 
Oscillation“. Die zugehörige zonale atmosphärische 
Zirkulation mit aufsteigender Luft in den Bereichen 
des tiefen Luftdrucks und absinkender Luft in den 
Gebieten des hohen Luftdrucks wurde 1969 von 
J. Bjerknes „Walker Girculation“ genannt. Zu dieser 
Zeit fand man auch heraus, dass die El Nino- und 
La Nina-Zustände mit dieser Southern Oscillation 
aufs engste gekoppelt sind. Das Oszillieren des Luft¬ 
druckes zwischen dem östlichen und dem westli¬ 
chen Pazifik und die damit verbundene Zirkulati¬ 
ons-Schwankung ist eine Schwingung, die nicht 
streng periodisch verläuft, sondern unregelmäßig 
2 bis 6 Jahre benötigt. 

Wie bei jeder Schaukel besitzt diese Schwingung 
zwei extreme Zustände. Der eine ist tiefer Luftdruck 


über dem westlichen und hoher über dem östlichen 
Pazifik. Gemeint sind dabei Relativwerte im Ver¬ 
gleich zum klimatologischen Mittel. In diesem Fall 
sind die Passatströmung und die östlichen äqua¬ 
torialen Winde gut ausgeprägt und treiben das 
warme Oberflächenwasser nach Westen. Im Wes¬ 
ten liegt dann auch der Schwerpunkt des warmen 
Oberflächenwassers, der aufsteigenden Luft und 
der starken konvektiven Niederschläge. Im öst¬ 
lichen Pazifik dagegen findet man hohen Luft¬ 
druck, absinkende Luft, wenig Niederschläge und 
relativ kaltes Wasser, letzteres vor allem in der 
küstennahen Aufquellregion. Dies ist die La Nina- 
Phase. 

Im El Nino-Zustand ist es umgekehrt. Bei tie¬ 
fem Luftdruck im östlichen Pazifik wird warmes 
Wasser von Westen herantransportiert. Über die¬ 
sem warmen Wasser steigt die Luft auf, und es bil¬ 
den sich heftige konvektive Niederschläge über 
dem mittleren und östlichen Pazifik. Bei hohem 
Luftdruck im Westen herrscht in Indonesien Ab¬ 
sinken und Niederschlagsmangel. Bild 21.12 veran¬ 
schaulicht diese Zustände. 

Ein solch riesiges Zirkulationssystem globalen 
Ausmaßes hat natürlich Folgen globaler Art, zu¬ 
nächst einmal in den diesem System benachbar¬ 
ten Teilen der Erde, so z. B. in den Anden, in den 
südlichen Teilen der USA und im Indischen Mon¬ 
sungebiet. Wie sehr das Wetter in Mitteleuropa be¬ 
troffen wird, ist unklar. Neuere Forschungsergeb¬ 
nisse weisen darauf hin, dass die Hurrikan-Tätig¬ 
keit im Atlantik und vor allem die gefürchteten 
Übertritte dieser Systeme auf den nordamerika¬ 
nischen Kontinent in der El Nino-Phase deutlich 
reduziert sind (Landsea et al. 1999). Das El Nino- 
Phänomen oder ganz allgemein das ENSO-Phäno- 
men ist ein ganz natürliches Verhalten von Atmo¬ 
sphäre und Ozean, eine Schwingung dieser beiden 
Fluide zwischen den Landmassen im Westen und 
Osten des Pazifik. Ob eine Veränderung des globa¬ 
len Klimas auch dieses Phänomen und seine glo¬ 
balen Fernwirkungen beeinflusst, kann derzeit nie¬ 
mand sagen. Das letzte große El Nino-Ereignis trat 
1997/98 auf. Daran schloß sich eine lange La Nina- 
Phase an, die bis zum Nordsommer 2001 dauerte. 
2002/03 folgte ein schwaches El Nino-Jahr. Das vor¬ 
letzte große El Nino-Ereignis gab es 1982/83. In 
Abschn. 21.7 kommen wir auf diese Variabilität zu¬ 
rück. 
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Bild 21.12. Schematische Darstellung der Zustände von Atmosphäre und Ozean im tropischen Pazifik in unterschiedli¬ 
chen ENSO-Phasen, oben: El Nino, unten: La Nina, in der Mitte: mittlerer Zustand. Auf der Pazifikoberfläche ist die Wasser¬ 
oberflächentemperatur in unterschiedlichen Grautönen dargestellt. Dabei entspricht die innere Isotherme einer Tempe¬ 
ratur von 29 °C. Sie umschließt so einen „warm pool“ mit Wasseroberflächentemperaturen, die höher als 29 °C sind. Die 
Werte für die übrigen Isothermen sind jeweils um etwa 2 °C kleiner mit den niedrigsten in der südöstlichen Ecke des mitt¬ 
leren und unteren und im Norden des oberen Diagramms. Das Bild zeigt ferner die atmosphärische Zirkulation {schwarze 
Pfeile, das ist die Walker-Zirkulation) und die damit verbundene Wolkenbildung. Dabei ist in den hier vorliegenden sche¬ 
matischen Darstellungen nur die Lage der intensivsten Niederschläge gezeigt. Im El Nino-Fall {oberstes Bild) erscheint so 
die Niederschlagstätigkeit weit nach Osten verlagert, was eine Abschwächung der Niederschläge im westlichen Pazifik 
und auch ihre Intensivierung in den Küstenregionen Südamerikas und in den Anden beinhaltet. Man erkennt ferner die 
Strömungsrichtung des Wassers nahe der Ozeanoberfläche {offene Pfeile), die Lage der Thermokline (Trennfläche zwi¬ 
schen kaltem Tiefenwasser und warmem oberflächennahen Wasser) und die Vertikalbewegung im Ozean {dünne schwar¬ 
ze Pfeile). Die kleinen schwarzen Pfeile (s. mittleres und unteres Bild) in Äquatornähe im mittleren und östlichen Pazifik 
deuten die oberflächennahe Divergenz des aufquellenden äquatorialen Tiefenwassers an. Quelle: www.elnino.noaa.gov 
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21.6.2 Monsun-Zirkulationen 

Das Wort Monsun stammt von dem arabischen 
Wort mausim = Jahreszeit. Monsun-Winde sind 
solche mit jahreszeitlich markantem Wechsel ih¬ 
rer vorherrschenden Richtung. Die drei bedeutend¬ 
sten Monsun-Zirkulationen sind der Indische Mon¬ 
sun, der Monsun in Südost- und Ost-Asien und der 
Westafrikanische Monsun. Alle drei sind, was die 
bodennahen Winde angeht, in Bild 5.4. gut zu er¬ 
kennen, weil die beiden Teilbilder jeweils die Si¬ 
tuation für die extremen Monate Januar {oberes 
Teilbild) und Juli {unteres Teilbild) zeigen. Bedeut¬ 
sam für die Monsune ist unter anderem die Lage 
der in Bild 5.4 deutlich hervorgehobenen Inner¬ 
tropischen Konvergenzzone (ITCZ). Zwischen ih¬ 
rer Lage im Hochsommer und Hochwinter der je¬ 
weiligen Halbkugel gibt es nicht nur die oben ge¬ 
nannten Landgebiete, sondern auch große ozeani¬ 
sche Gebiete mit jahreszeitlich markantem Wech¬ 
sel der vorherrschenden Windrichtung. Man sieht 
auch diese in Bild 5.4 und stellt bei intensivem Be¬ 
trachten fest, dass auch Indonesien und Nordaus¬ 
tralien Monsungebiete sind. 

Der Indische Monsun zeigt in der unteren Tro¬ 
posphäre des Indischen Subkontinents schwache 
NO-Winde im Winter und starke SW-Winde im 
Sommer. Die an der Westküste Indiens im Sommer 
einströmende Luft stammt aus dem SO-Passat der 
Südhalbkugel. Dieser überquert den Äquator und 
wird dann durch die Corioliskraft in einen SW- 
Wind umgelenkt, der auf den Indischen Subkonti¬ 
nent Übertritt und schließlich in die weit nördlich 
verlaufende ITCZ einmündet. Der Verlauf im Win¬ 
ter ist umgekehrt: Der Ausfluss aus dem großen 
zentralasiatischen Hoch überquert Indien und den 
Indischen Ozean als NO-Passat. Bei südlich des 
Äquators liegender ITCZ überquert er den Äqua¬ 
tor, wird dort - wieder wegen der Corioliskraft - 
zu einem NW-Wind und mündet in die ITCZ. Dies 
alles läßt sich in Bild 5.4 sehr gut erkennen. Vor al¬ 
lem sieht man, in welchem Maße diese Monsun- 
Strömungen in die Elemente der AZA, die wir be¬ 
reits studiert haben, eingebunden sind. Der win¬ 
terliche, vom Land her kommende Monsun bringt 
nur wenig, der sommerliche vom Meer her wehen¬ 
de aber sehr viel Niederschlag. Letzteres macht den 
Sommer-Monsun zum Lebensspender für den In¬ 
dischen Sukontinent. 


Der Westafrikanische Monsun ist ebenfalls 
durch bodennahe NO-Winde im Winter und SW- 
Winde im Sommer charakterisiert (s. Bild 5.4). Ers- 
tere sind ein Teil des NO-Passats, der allerdings 
schon nördlich des Äquators in die ITCZ mündet 
und nicht bis zur Südküste Westafrikas vordringt. 
Letztere besitzen ihren Ursprung im SO-Passat des 
Süd-Atlantik, der nach Überschreiten des Äquators 
zu einem SW-Wind wird. Auch hier ist der som¬ 
merliche SW-Monsun der Regenspender. 

In SO- und O-Asien kommt zum Effekt der ITCZ 
noch der durch das ausgedehnte thermische Fest¬ 
land-Tief im Sommer und das thermische Festland- 
Hoch im Winter (s. auch Abschn. 19.3) hinzu. In 
Ostasien findet man schwache, in das zentralasi¬ 
atische Tief einströmende Südwinde im Sommer 
und deutlich stärkere aus dem Kältehoch ausströ¬ 
mende NO-Winde im Winter. Letztere führen zu 
intensiven Kaltluftausbrüchen über das Ostchi¬ 
nesische Meer und über Japan hinweg auf den west¬ 
lichen Nordpazifik und über den warmen Kuro- 
Schio-Strom. Sie sind dabei extrem wetterwirksam 
bei der Entwicklung von Mittelbreiten-Zyklonen 
und der Bildung hochreichender Konvektion. Die 
großen Niederschlagsmengen gibt es auch in die¬ 
sem Falle wieder im Sommer. 

Die hier dargestellten Ereignisse sind natürlich 
Klimaphänomene, so wie es sich bei den Winden 
in Bild 5.4 um langjährige Monatsmittel handelt. 
Das Wetter ist auch im Monsun äußerst variabel. 
Zum Beispiel gibt es in Indien während der Mon¬ 
sun-Zeit durchaus auch Unterbrechungen der Nie¬ 
derschlagstätigkeit von bis zu 14 Tagen {break in 
the monsoon). 

Vielfach wird die Frage gestellt: Was ist die phy¬ 
sikalische Ursache für die Monsune? Die (allerdings 
nicht richtige) Antwort lautet oft: Differentielle (un¬ 
terschiedliche) Heizung und Abkühlung der Land¬ 
oberflächen und der Ozeane führen zu einer Art 
Land-Seewindzirkulation von großer Skala. Be¬ 
kanntlich treten ja bei ruhigem Strahlungswetter 
an Küsten tagsüber Seewinde auf, wenn die Land¬ 
oberfläche wärmer ist als das Wasser, und Land¬ 
winde nachts, wenn die Landoberfläche sich unter 
die Wassertemperatur abgekühlt hat. Den entspre¬ 
chenden bodennächsten Winden vom Wasser zum 
Land (Seewind) bzw. Land zum Wasser (Landwind) 
steht eine Ausgleichsströmung in umgekehrter 
Richtung in der Höhe gegenüber (s. dazu auch 




338 Teil VI • Klimatologie 


Kapitel 21 ■ Die Allgemeine Zirkulation der Atmosphäre (AZA) 


Bild 20.27). Die Seewindfront dringt dabei oft nur 
einige km, manchmal auch mehr als 100 km von 
der Küste aus landwärts vor. Die Skalen sind bei 
der Landwindzirkulation die gleichen. Somit ist 
dies ein Phänomen der Meso-y/ß-Skala (s. Kap. 2). 

Bei den Monsunzirkulationssystemen findet die 
sie auslösende differentielle Heizung räumlich in 
der Makro-Skala und zeitlich in der Skala von 1 a 
und nicht von 1 d, wie bei der Land-Seewindzirku¬ 
lation, statt. Damit werden die Strömungssysteme 
entscheidend durch die Corioliskraft (s. dazu Ab- 
schn. 17.2G) geprägt. Große Unterschiede gibt es 
auch in der Struktur. Während beim Seewind nur 
kleinskalige Turbulenz (s. Bild 6.6) und höchstens 
einmal einige an Cumuluswolken erkennbare klei¬ 
nere Konvektionszellen auftreten, enthalten Mon¬ 
sunströmungen große konvektive Elemente, Cloud 
Cluster mit Durchmessern größer als 300 km,Meso- 
zyklonen, ja sogar Frontalzyklonen, also Bewe¬ 
gungssysteme mit einer Lebensdauer von bis zu vie¬ 
len Tagen. In Seewindzirkulationen gibt es durchaus 
auch einmal kleinskalige konvektive Niederschlä¬ 
ge, aber in Monsunströmungen treten Niederschlä¬ 
ge großer Intensität, Dauer und räumlicher Verbrei¬ 


tung auf Außerdem haben wir oben gesehen, wie 
sehr die Monsunzirkulationen Teil der AZA sind. 
Die Analogie mit den Land-Seewindzirkulationen 
ist so nicht nur eine Verniedlichung des Problems, 
die Monsune verstehen zu lernen. Sie ist vielmehr 
völlig falsch. Sie ist so falsch, wie wenn man die Ent¬ 
stehung einer Mittelbreitenzyklone in Analogie zu 
der einer Cumuluswolke erklären wollte. 

Dass es sich bei den Monsunen nicht um eine 
Art Land-Seewind-Zirkulation handelt, erkennt 
man auch sehr deutlich daran, dass trotz differen¬ 
tieller Heizung von Land und Wasser bei weitem 
nicht alle Küstenregionen betroffen sind. Man sieht 
dies z. B. beim Westafrikanischen Wintermonsun, 
der zwar als NO-Wind zunächst in Richtung der 
Küste weht, die Südküste Westafrikas aber nie er¬ 
reicht, weil er bereits über dem Kontinent in die 
ITCZ mündet (s. Bild 5.4). In Indien müßten die 
postulierten Seewinde im Sommer nicht nur von 
der SW-Küste, sondern auch von der SO-Küste ins 
Land hinein Vordringen. 

Die Monsunzirkulationen sind also Teil der 
AZA. Sie entstehen durch differentielle Heizung 
und Abkühlung der großen Kontinente und Ozea- 


Bild 21.13. 

Mittlere Daten des Mon¬ 
sunbeginns in Indien. Bei 
den gestrichelten Linien 
über See sind die Daten 
unsicher. Aus Chang und 
Krishnamurti (1987) 
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ne im Laufe der Jahreszeiten, wodurch folgendes 
bewirkt wird: 

a Verschiebung der ITCZ nach Norden im Früh¬ 
ling und Sommer der Nordhalbkugel und nach 
Süden im Herbst und Winter; dies geschieht vor 
allem über den in den Tropen liegenden Land¬ 
oberflächen; 

b Entstehung von thermischen, flachen Druckge¬ 
bilden über den Kontinenten mit im Winter ho¬ 
hem und im Sommer tiefem Luftdruck. 

Ein volles Verständnis für die monsunalen Zir¬ 
kulationssysteme läßt sich nur entwickeln, wenn 
man auch ihren vertikalen Aufbau, also die meteo¬ 
rologischen Felder in verschiedenen Höhen, be¬ 
trachtet. 

Wie sich die Monsune in diesen Elementen der 
AZA als Teile der AZA entwickeln, wurde oben be¬ 


schrieben. Der Monsuntrog, das ist die ITCZ, dringt 
im Frühsommer der Nordhalbkugel mit fortschrei¬ 
tender Jahreszeit langsam von S nach N vor. Bild 21.13 
zeigt dies für den Indischen Monsun. Oben wurde 
auch erwähnt, dass das Wetter in den Monsunge¬ 
bieten sehr veränderlich ist. Die dort auftretenden 
synoptischen Phänomene sind von anderer Art, 
aber genau so faszinierend wie die der mittleren 
Breiten (s. Kap. 20). Die Niederschläge sind sehr 
stark an wandernde synoptische Störungen (De¬ 
pressionen, Tiefdruckgebiete verschiedener Art) 
gebunden. Das Anströmen gebirgiger Strukturen 
führt zu orographischen Niederschlägen. 

So spielen im Indischen Sommermonsun meso- 
skalige Tiefdruckwirbel (Meso-Zyklonen,L ~ 500 km) 
eine große Rolle. Sie bilden sich in Intervallen von 
7 bis 10 Tagen im Golf von Bengalen und ziehen 
entlang des Monsun-Troges nach WNW. Ein Bei¬ 
spiel einer solchen Zyklone zeigt Bild 21.14. 



Bild 21.14. Bodenwetterkarte für den 4. Oktober 1955 03.00 GMT. Die Zyklone mit einem Kerndruck unter 994 hPa hat 
sich am 30. September über dem Golf von Bengalen gebildet und ist dann nach WNW gezogen. Die an den Stationen ein¬ 
getragenen Zahlen sind Niederschlagssummen der letzten 24 Stunden in inches (1 inch = 25,4 mm). Sie lassen erkennen, 
dass es ein intensives Niederschlagsgebiet im Südwesten des Tiefdruckkerns gibt mit Werten bis zu 6 inches = 152 mm 
und ein weit nördlich liegendes mit Niederschlagssummen bis zu 14 inches = 356 mm. Aus Parthasarathy (1960) 
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Bild 21.15. 

Die mittlere Position des 
Sommer-Monsun-Trogs im 
Norden Indiens {dick aus¬ 
gezogen). Die dick gestri¬ 
chelte Linie und die Isoba¬ 
ren zeigen Trogachse und 
Druckverteilung für eine 
„break“-Situation. Die 
schattierte Fläche deutet 
die ungefähre Lage des 
Himalaya-Gebirges an. Aus 
Fein und Stephens (1987) 



Im Falle einer „Monsunpause“ {break in the 
monsoon) im größten Teil Indiens ist die Wetterla¬ 
ge insofern verändert, als der Monsuntrog weiter 
nördlich liegt (Bild 21.15); das führt allerdings zu 
starken Niederschlägen in den östlichen Teilen des 
Himalaya. Die orographischen Niederschläge im 
Indischen Sommer-Monsun betreffen u. a. die West¬ 
küste - besonders die küstennahen Erhebungen der 
Westghats - und die Khasi- and Jaintia-Hills in As¬ 
sam, wo auch der für seine hohen Niederschläge 
berühmte Ort Cherrapunji hegt, von dem bereits 
in Abschn. 15.3.1 die Rede war. 

Im Ostasiatischen Monsun sind teilweise Mittel¬ 
breitenzyklonen für die sommerlichen Niederschlä¬ 
ge verantwortlich. Im sommerlichen Westafrikani¬ 
schen Monsun spielen von Osten nach Westen wan¬ 
dernde „Easterly Waves“ (Luftdruckwellen) die 
wesentliche Rolle. In Verbindung mit ihnen bilden 
sich Cloud Cluster und Squall Lines (deutsch Böen¬ 
oder Schauer-Linien). Erstere sind Haufen gewalti¬ 
ger konvektiver Wolken mit Durchmessern von oft 
mehr als 300 km. Bei letzteren handelt es sich um 
Linien starker Strömungskonvergenz, die einige 
100 km lang sein können. Aus beiden Arten von 
Systemen fallen teils kräftige Niederschläge. 


21.7 Klimavariabilität 

In den Abschn. 6.2 und 6.4 ist von den starken Fluk¬ 
tuationen des Windes die Rede und auch davon, 
dass alle atmosphärischen Größen solche Schwan¬ 
kungen aufweisen. Diese treten in allen Zeitskalen 
auf Fluktuationen gibt es bei allen Erscheinungen 
in der Atmosphäre, so auch bei den klimatologi- 
schen Phänomenen, also gleichsam bei den einzel¬ 
nen Systemen der AZA, z. B. bei der Stärke der West¬ 
winde über Mitteleuropa oder bei der Ausprägung 
der Hadley-Zelle über dem Atlantischen Ozean. Bei 
Klimamittelwerten sind die kurzzeitigen Schwan¬ 
kungen durch den Mittelungsprozess bereits aus¬ 
gefiltert. Zu untersuchen bleiben die charakteristi¬ 
schen Schwankungen von Jahr zu Jahr (interannu- 
elle Schwankungen), von Jahrzehnt zu Jahrzehnt 
(Dekadenschwankungen), solche mit Perioden von 
mehreren Dekaden (Multidekadenschwankungen) 
und natürlich auch diejenigen bis in die geologi¬ 
schen Zeitskalen hinein. Eine Beschreibung des Kli¬ 
mas muss deshalb auch Informationen über der¬ 
artige Variabilitäten enthalten. 

Der gesamte Problemkreis der Klimavariabilität 
{climate variability) nimmt in der heutigen Klima- 
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Bild 21.16. Die ENSO-Phasen dargestellt mit Hilfe eines multivariaten Index (Ordinate) für die Zeit von 1950 bis heute. 
Positive Werte des Index kennzeichnen die El Nino-, negative die La Nina-Zustände. Quelle: NOAA-CIRES Climate 
Diagnostic Center (CDC), University of Colorado at Boulder 


tologie einen großen Umfang ein. Es geht darum, 
die Phänomene dieser Schwankungen und Ände¬ 
rungen zu beschreiben und die sie verursachen¬ 
den Prozesse zu verstehen. Die Zeitskalen von 1 bis 
100 Jahren stehen im Vordergrund des Interesses. 
Es wäre wünschenswert, auch weiter als 100 Jahre 
zurückzuschauen, aber zuverlässige, kontinuierli¬ 
che und genügend dichte instrumenteile Beobach¬ 
tungen gibt es leider erst seit etwas mehr als 100 Jah¬ 
ren. In diesem Buch kann dieses Thema allerdings 
nur kurz erwähnt werden. 

Zunächst ist die Klimavariabilität eine ganz na¬ 
türliche Erscheinung, die sich aus den nichtlinearen 
Wechselwirkungen zwischen den Komponenten des 
Klimasystems (Atmosphäre, Hydrosphäre, Kryo- 
sphäre, Biosphäre, Lithosphäre) bei unterschiedli¬ 
chen Trägheitszeiten (s. Tabelle 2.2) ergibt. Man 
kann auch von natürlichen Klimaänderungen spre¬ 
chen, davon war in Kap. 2 bereits ganz kurz die 
Rede. Eine Klimaschwankung mit einer Periode von 
beispielsweise einigen 100 Jahren wird natürlich in 
kürzeren Zeitmaßstäben als Klimaänderung emp¬ 
funden. 

Heutzutage sind wir darüber hinaus mit einer 
möglichen anthropogenen Klimaänderung kon¬ 
frontiert. Wie derartige anthropogenen Effekte von 
den natürlichen zu trennen sind, stellt die Wissen¬ 
schaft vor große Probleme. 

Hier sollen die Bilder 21.16 bis 21.21 nun die 
Klimavariabilität bei sechs AZA-Phänomenen ver¬ 
anschaulichen. 


21.7.1 ENSO (El Nino Southern Oscillation) 

Wir kennen das ENSO-Phänomen bereits aus Ab- 
schn. 21.6.1. Die großen Schwankungen in den Zu¬ 


standsgrößen von Atmosphäre und Ozean zwi¬ 
schen den El Nino- und den La Nina-Phasen besit¬ 
zen erhebliche Auswirkungen auf die Lebensver¬ 
hältnisse im Bereich des Pazifischen Ozeans. So gibt 
es z. B. während eines El Nino bedeutende Nieder¬ 
schläge und versiegenden Fischreichtum an den 
äquatornahen Küsten Südamerikas und große Trok- 
kenheit in Indonesien. Diese Schwankungen von 
atmosphärischer und ozeanischer Zirkulation im 
äquatorialen pazifischen Raum wirken sich natür¬ 
lich auch auf die benachbarten Zirkulationssysteme 
aus, also z. B. auf die nordpazifische Westwindzone. 

In diesem Abschnitt, in dem die Variabilität sol¬ 
cher Zirkulationssysteme augenfällig gemacht wer¬ 
den soll, zeigt nun Bild 21.16 die ENSO-Schaukel 
dargestellt mit Hilfe eines „Multivariaten ENSO In¬ 
dex“ (MEI) in der Weise, dass die positiven Index¬ 
werte die El Nino- und die negativen die La Nina- 
Phasen kennzeichnen. Dieser aus insgesamt 6 Va¬ 
riablen zusammengesetzte Index (deshalb das Ad¬ 
jektiv „multivariat“; s. dazu auch Wolter und Timlin 
1998) berücksichtigt die beobachteten Größen Luft¬ 
druck in Meeresniveau, zonale und meridionale 
Komponente des oberflächennahen Windes, Ober¬ 
flächentemperatur des Ozeans, oberflächennahe 
Lufttemperatur und Gesamtbedeckung des Him¬ 
mels mit Wolken. Jede dieser Größen wird für spe¬ 
zielle Regionen im tropischen Pazifik ausgewertet. 

In Bild 21.16 erkennt man die bereits in Ab- 
schn. 21.6.1 erwähnten großen El Nino-Ereignisse 
von 1982/83 und 1997/98 und auch den recht un¬ 
regelmäßigen Wechsel zwischen den extremen Zu¬ 
ständen der Schaukel. Wollte man eine Beziehung 
hersteilen zwischen dem hier gezeigten Index und 
der flächengemittelten Anomalie der Ozeanober¬ 
flächentemperatur im östlichen äquatorialen Pazi- 
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fik, so geht das in Strenge natürlich nicht. Aber in 
grober Näherung stimmen die Zahlenwerte und 
Vorzeichen des MEI und der Anomalie der mittle¬ 
ren Meeresoberflächentemperatur in der Region 
5°Sbis 5° N, 90° bis 150° W überein; z. B. entspricht 
ein MEI von +2 etwa einer Anomalie der Oberflä¬ 
chentemperatur von +2 °C. 


21.7.2 NAO (Nordatlatische Oszillation) 

Eine bedeutende Erscheinung der AZA ist die West¬ 
windzone der mittleren Breiten, im Bereich des At¬ 
lantischen Ozeans zum Beispiel angesiedelt zwi¬ 
schen dem Azorenhoch und dem Islandtief. Dies 
ist natürlich keine konstante Strömung. Sie vari¬ 
iert in allen Zeitskalen, angefangen vom sich täg¬ 
lich ändernden Wetter bis zu Jahrhunderten und 
Jahrtausenden und darüber hinaus. Auffallend sind 
die interannuellen und dekadischen Schwankun¬ 
gen, ja auch die in der Skala von mehreren Deka¬ 
den. Besonders bedeutend erscheinen diese für das 
Winterhalbjahr, in dem die Westdrift wegen der 
stärkeren baroklinen Störungen (Tiefs) im Ver¬ 
gleich zum Sommer deutlich an Stärke gewinnt. 
Dies hat tiefgreifende Auswirkungen auf unser Le¬ 
ben. Für den Mitteleuropäer bedeutet eine starke 
winterliche Ausprägung der Westwinde häufig ei¬ 
nen warmen Winter, während eine schwache meist 
mit der Ausbildung von starken Antizyklonen auf 
dem Festland oder über Skandinavien und entspre¬ 
chenden kalten Ostwinden verbunden ist. 

Die Wissenschaft beschreibt diese Variabilität 
der Westwinddrift im nordatlantischen Bereich - 
im weitesten Sinne von der nordamerikanischen 
Ostküste bis zum Ural und von der Arktis bis zum 
Subtropenhoch - mit Hilfe des Begriffes der Nord¬ 
atlantischen Oszillation (NAO). Die Stärke der 
Westdrift läßt sich dabei wieder - wie bei dem 
ENSO-Phänomen - über einen Index angeben. In 
der einfachsten Form benutzt man dabei die Luft¬ 
druckdifferenz zwischen Lissabon (Portugal) als re¬ 
präsentativ für das Azorenhoch und Stykkishol- 
mur/Reykjavik (Island) als Kennzeichnung des 
Islandtiefs. Eine Verlagerung der Druckzentren 
bleibt bei einer so einfachen Definition unberück- 
sichtigt,muss aber bei genaueren Studien eine Rolle 
spielen. Übrigens zeigen die Zeitreihen von kom¬ 
plizierter gebildeten Indizes eine sehr gute Korre¬ 
lation zu der mit der hier benutzten einfachen 


Form. Für beide genannten Stationen wird von den 
mittleren Werten des Luftdruckes in NN jedes Win¬ 
ters (Dezember bis März) das langjährige Winter¬ 
mittel der gesamten Zeitreihe abgezogen und so die 
Luftdruckanomalie der betreffenden Station für 
den betreffenden Winter gebildet. Diese normiert 
(dividiert) man dann noch mit (durch) der (die) 
Standardabweichung (d. i. die Wurzel aus der mitt¬ 
leren quadratischen Anomalie) der winterlichen 
Luftdruckwerte. Aus den so gebildeten normierten 
Luftdruckanomalien für Lissabon und für 
Stykkisholmur bildet man die Differenz {L^ - S„); 
das ist der in Bild 21.17 benutzte NAO-Index. Er 
ist ein hervorragender Indikator für eine Klima¬ 
variabilität. Die überwiegend und teilweise stark 
negativen Werte von Ende der 30er bis zum Ende 
der 60er Jahre des vorigen Jahrhunderts, in denen 
es in Mittel- und Osteuropa viele sehr strenge Win¬ 
ter gab, stehen in auffallendem Gegensatz zu den 
stark positiven Werten der letzten 3 Jahrzehnte, in 
denen wir uns an milde Winter gewöhnt haben. 
Aber auch in diesem Zeitintervall gibt es einige 
negative Spitzen des NAO-Index, so z. B. 1996. 

Die so in Bild 21.17a dargestellte Oszillation 
erweist sich als sehr unregelmäßig und nicht vor¬ 
hersagbar und wird von ihren Ursachen her noch 
nicht verstanden. Man kann sich ein Oszillieren 
und Umverteilen der Masse der Atmosphäre zwi¬ 
schen der Arktis und dem subtropischen Atlantik 
vorstellen mit den entsprechenden Folgen für die 
Stärke der Westdrift oder ganz allgemein für die 
Zirkulationsmuster und die Transporte von Wär¬ 
me und Wasserdampf im atlantischen und euro¬ 
päischen Raum. 

Diese Vorstellung führt uns zu Bild 21.17b, auf 
dem die räumliche Verteilung der Luftdruck¬ 
anomalie und zwar die Differenz des Luftdruckes 
in NN zwischen Wintern (Dezember bis März) mit 
einem NAO-Index größer als 1 und solchen mit ei¬ 
nem Index kleiner als 1 dargestellt ist. Man sieht, 
dass die Druckdifferenz zwischen den beiden Zen¬ 
tren von der Phase mit Index > 1 zu der mit dem 
Index < 1 bis zu 16 hPa schwankt. Stellt man sich 
auf Grund der gezeichneten Isallobaren (das sind 
Linien gleicher Druckänderung) Änderungen des 
geostrophischen Windes vor, dann erkennt man, 
dass ein positiver (winterlicher) NAO-Index eine 
Zunahme der warmen Westdrift in den eurasiati- 
schen Kontinent hinein bedeutet, ferner eine anor- 
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Bild 21.17a. 

Die Stärke des nord¬ 
atlantischen Westwind¬ 
regimes dargestellt mit Hil¬ 
fe des NAO-Index für die 
Winter (Dezember bis 
März) 1864 bis 2003. Die 
Jahreszahl bezieht sich auf 
den Januar des betreffen¬ 
den Winters. Die dick aus¬ 
gezogene Kurve stellt den 
geglätteten Verlauf des In¬ 
dex nach Tiefpaßfilterung 
mit einer Grenzperiode 
von 4 Jahren dar. 

Quelle: Jim Hurrell, 

WWW. cgd. ucar. edu 



Jahr 


Bild 21.17b. 

Differenz des Luftdrucks 
im Meeresniveau zwischen 
Wintern (Dezember bis 
März) mit einem 
NAO-Index > 1 und 
solchen mit einem In¬ 
dex < 1 in hPa von 1899 bis 
2000. Negative Werte sind 
gestrichelt. Nach Hurrell 
(2003) 


180° 



male warme südliche Strömung im Südosten der 
USA und verstärkte kalte nördliche Winde im Wes¬ 
ten Grönlands, der kanadischen Arktis und auch 
im Mittelmeerraum bis in den Nahen Osten. 


21.7.3 NP (Nord-Pazifik-Index) 

Eine ähnliche Darstellung einer Klimavariabilität, 
wie sie im letzten Abschnitt beschrieben ist, bietet 
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Bild 21.18. 

Winterliche Anomalie des 
Luftdrucks im Nordpazifik 
für das Gebiet 30° bis 65° N 
und 160° O bis 140° W, dar¬ 
gestellt mit Hilfe des Nord- 
Pazifik-lndex (Ordinate). 
Die dick ausgezogene Kurve 
stellt den geglätteten Ver¬ 
lauf des Index nach Tief¬ 
paßfilterung mit einer 
Grenzperiode von 4 Jahren 
dar. Die Jahreszahl bezieht 
sich auf den Januar des be¬ 
treffenden Winters. 

Quelle: Jim Hurrell, 

WWW. cgd. ucar. edu 



Bild 21.18. Der hier benutzte Index für den Nordpa¬ 
zifik legt aber nicht etwa die Druckdifferenz zwi¬ 
schen dem Aleuten-Tief und dem entsprechenden 
pazifischen Subtropenhoch zu Grunde. Er basiert 
vielmehr nur auf dem mittleren Luftdruck in NN 
für das Gebiet 30° bis 65° N und 160° O bis 140° W 
(s. Trenberth und Hurrell 1994) für November bis 
März eines jeden Winters. Diese einzelnen Winter¬ 
mittelwerte liegen etwa zwischen 1 003 und 1013 hPa, 
von ihnen wird der Mittelwert über das gesamte Zeit¬ 
intervall (etwa 1008 hPa) abgezogen. Die sich so erge¬ 
bende Anomalie wird mit der Standardabweichimg 
der betreffenden Winterdruckwerte (hier: ö^=2,3 hPa) 
normiert. So gelangt man zu der in Bild 21.17 gezeig¬ 
ten Zeitreihe des NP-Index von 1900 bis 2003. Die 
Ordinate zeigt für jedes Jahr die Anomalie als Viel¬ 
faches der genannten Standardabweichung. 

Diese Zeitreihe sagt nichts über die Stärke der 
Westdrift aus - wie bei der NAO sie zeigt viel¬ 
mehr einfach nur die mittleren winterlichen Druck¬ 
verhältnisse in dem angegebenen Gebiet. Negative 
Werte bedeuten so z. B. ein starkes Aleutentief im 
betreffenden Winter. Selbst diese einfache Darstel¬ 
lung offenbart eindrucksvoll markante Multideka¬ 
denschwankungen im pazifischen Gebiet. 


21.7.4 Indischer SW-Monsun 

Auch der Indische SW-Monsun verläuft jedes Jahr 
etwas anders, z. B. was den Beginn (s. dazu auch 


Bild 21.13) und das Ende angeht, aber auch, was 
den Verlauf und die Unterbrechungen (s. dazu 
Bild 21.15) betrifft. Hier werden in Bild 21.19 die 
Anomalien der Niederschlagssummen der Monate 
Juni bis September in Vorderindien für jedes Jahr 
von 1901 bis 1998 (als All India Rain-Index) gezeigt. 
Man erkennt, dass die Schwankungen beachtlich 
sind, dass es Jahre mit erheblichen Niederschlags¬ 
defiziten, aber auch solche mit übernormaler Nie¬ 
derschlagstätigkeit gibt. Besonders interessant sind 
wieder die Dekaden- und Multidekadenschwan¬ 
kungen. Betont sei noch, dass Bild 21.19 räumliche 
Mittelwerte für den gesamten vorderindischen 
Raum darstellt und dass natürlich die Schwankun¬ 
gen der jährlichen Niederschläge in einzelnen Re¬ 
gionen dieses großen Bereiches viel größer sind. 


21.7.5 Sahel-Niederschläge 

Ein weiteres Beispiel betrifft die Jahressummen des 
Niederschlags in der nordafrikanischen Sahel-Zo- 
ne. In Bild 21.20 erkennt man, dass in einer Reihe 
von Jahren Abweichungen von mehr als ±50 % vom 
langjährigen Jahresmittel auftreten. Besonders auf¬ 
fallend sind die anhaltend (bis auf wenige Ausnah¬ 
men) negativen Werte seit 1970. Die ausbleibenden 
Niederschläge brachten große Not über das gesam¬ 
te Gebiet. Wie bei unserer kurzen Darstellung der 
Variabilität in den Niederschlägen des Indischen 
SW-Monsuns wird hier auch auf regionale Unter- 
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AIR-Index (70°-92°0,5°N-30°N): Abweichungen von CLINO 1961-90 
Mittelwert der Sommermonsunniederschläge (Juni-September): 942 mm 



Jahr 

Bild 21.19. Abweichungen der Niederschlagssummen der Sommermonsun-Monate Juni bis September der Jahre 1901 bis 
1998 in Vorderindien (genauer; in den Landgebieten des geographischen Bereiches 70°O-92°O und 5°N-30°N) vom 
Mittelwert der Jahre 1961 bis 1990 (dieser beträgt 942 mm) in mm. Die dick ausgezogene Kurve zeigt einen geglätteten 
Verlauf, der sich nach Tiefpaßfilterung mit einer Grenzperiode von 9 Jahren ergibt. Die gestrichelten Geraden liegen bei 
der Standardabweichung {STD) der Jahressummen. Daten: Climatic Research Unit, University of East Anglia, UK. BUd: 
H. Paeth (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 



Bild 21.20. Abweichung der jährlichen Niederschlagssummen der Jahre 1901 bis 1997 in der nordafrikanischen Sahel-Zone 
vom langjährigen Mittelwert in %. Hier sind räumliche Mittelwerte der Abweichung für das gesamte in dem kleinen einge¬ 
schlossenen Bild grau markierte Gebiet gezeigt. Die langjährigen Mittelwerte der jährlichen Niederschlagssummen in diesem 
Gebiet betragen etwa 400 mm in den nördlichen und 1200 mm in den südlichen Teilen. Quelle: S. E. Nicholson, www.met.fsu.edu 

schiede in der recht großen Sahel-Zone, die über- lung vermag die hier obwaltende Klimavariabilität 
dies ein großes Niederschlagsgefälle von Süden sehr deutlich zu zeigen. 

nach Norden und von Westen nach Osten aufweist, Die zu dieser langanhaltenden Niederschlags- 
nicht eingegangen. Die räumlich gemittelte Darstel- anomalie führenden Zirkulationsänderungen sind 
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Bild 21.21. 

Anzahl der „Intensiven 
Hurrikane“, die in jedem 
der Jahre von 1944 bis 
1996 im nördlichen Atlan¬ 
tik aufgetreten sind. Die 
ausgezogene gerade Linie 
markiert den Mittelwert 
von 2,2 pro Jahr für das In¬ 
tervall 1950 bis 1990. Die 
Kurve verbindet die über¬ 
greifenden 5-Jahres-Mittel. 
Aus Landsea et al. (1999) 
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möglicherweise zum Teil anthropogen bedingt. Die 
Vorstellung, die man für diese Behauptung besitzt, 
geht von der durch die Überweidung des Gebietes 
hervorgerufenen großräumigen Zerstörung der 
Vegetationsbedeckung und der damit verbunde¬ 
nen Vergrößerung der Oberflächen-Albedo (s. Ta¬ 
belle 9.4) aus. Diese führt zu einer Verringerung 
der extraterrestrischen Strahlungsbilanz (s. dazu 
Bild 9.21c und den entsprechenden Text), zu einer 
geringeren Erwärmung, ja sogar zu einer Abküh¬ 
lung des Systems Erde-Atmosphäre. Die Zirkulati¬ 
on versucht dies durch intensiveres Absinken der 
Luft auszugleichen, was eine stärkere Austrocknung 
der Atmosphäre, geringeren Niederschlag, ärmere 
Vegetation und weiteres Anwachsen der Albedo zur 
Folge hat. Man erkennt hier einen sich selbst ver¬ 
stärkenden Effekt, man spricht auch von positiver 
Rückkoppelung in diesem Wechselwirkungsprozess 
zwischen Atmosphäre und Erdoberfläche. 


21.7.6 Atlantische Hurrikane 

Ein letztes Beispiel ist der Anzahl der „Intensiven 
Hurrikane“ im Nordatlantik gewidmet (Bild 21.21). 
Das sind jene sehr starken Tropischen Zyklonen, 
bei denen das 1 min-Mittel der oberflächenna¬ 
hen Windstärke irgendwo im Sturm mindestens 
50 m s“' erreicht. In der Beaufort-Skala (s. Ab- 
schn. 6.2; sie enthält eine Zuordnung zu 10 min- 
Mitteln der Windstärke, und so ist ein Vergleich 
exakterweise nicht gestattet) wäre das mindestens 
Windstärke 15. Man erkennt in der Abbildung star¬ 
ke interannuelle Schwankungen und in den über¬ 
greifenden 5-Jahresmitteln eine Multidekaden¬ 
variation mit starker Hurrikan-Aktivität von der 
Mitte der 40er bis zur Mitte der 60er Jahre, ge¬ 
folgt von einer deutlich ruhigeren Zeit bis zu den 
frühen 90er Jahren. Näheres s. bei Kraus und Ebel 
(2003). 








































Kapitel 22 

Das bodennahe atmosphärische Klima 


Mit den gewonnenen Grundkenntnissen über die 
Allgemeine Zirkulation der Atmosphäre (AZA) 
wollen wir uns nun der Darstellung und dem Ver¬ 
ständnis des bodennahen atmosphärischen Klimas 
zuwenden. Das heißt, wir betrachten im Klima-Sub¬ 
system Atmosphäre nur die Verhältnisse nahe am 
Erdboden. Die dazu dienenden Daten werden in den 
Klimanetzen der Wetterdienste in nur wenigen Me¬ 
tern Höhe gemessen, und zwar der Wind in 10 m, 
der Niederschlag in 1 m und die Lufttemperatur und 
die Luftfeuchte in der Meteorologischen Hütte in 
2 m. Mit diesen Angaben ist klar, was wir unter bo¬ 
dennahem Klima verstehen; dies sollte man also 
nicht mit dem Begriff Mikroklima verwechseln. 

Das bodennahe Klima erlebt der Mensch, der ja 
am Boden lebend/stehend etwa 2 m in die Atmo¬ 
sphäre hineinragt, unmittelbar. Es besitzt einen di¬ 
rekten starken Einfluss auf alles, was am Erdboden 
oder nahe darüber vor sich geht, so auf alle Aktivitä¬ 
ten des Menschen und auf die Pflanzen- und Tier¬ 
welt. Aus diesen und auch aus anderen Gründen ist 
es für uns so bedeutsam. Es gewinnt an Reiz durch 
seine enorme räumliche Variabilität. Wir wissen, dass 
in Sibirien ganz andere Verhältnisse vorliegen als 
etwa auf den Färöer-Inseln oder in Saudi-Arabien. 

Ordnung in diese starke Variabilität zu bringen, 
erscheint auf den ersten Blick etwas problematisch. 
Es wird aber sehr bald deutlich, dass das boden¬ 
nahe Klima ganz eng mit der AZA verbunden ist. 
So liefert ein Verstehen der unterschiedlichen welt¬ 
weiten Phänomene der AZA einen direkten Schlüs¬ 
sel zur Erkenntnis des bodennahen Klimas und sei¬ 
ner räumlichen Variabilität. Deshalb ist Kap. 21 eine 
direkte Voraussetzung für das nun folgende Kap. 22. 

Das Verstehen der Phänomene des bodennahen 
Klimas ist sicher das Hauptanliegen der nun fol¬ 
genden Ausführungen. Den äußeren Rahmen dazu 


gestalten wir allerdings rein formal anhand der un¬ 
terschiedlichen Darstellungsarten des bodennahen 
Klimas in Klimatabellen, Klimadiagrammen, Kli¬ 
maatlanten und Klimakarten. Im Folgenden wer¬ 
den zahlreiche Muster solcher Darstellungen ge¬ 
zeigt, so dass vielfach der Text dieses Kapitels ge¬ 
genüber Tabellen und Diagrammen zurücktritt. 
Dieses dargebotene Material kann keineswegs die 
Fülle der Klimadaten in der Literatur ersetzen, soll 
aber dem Leser, der sich etwas in das Material ver¬ 
tieft, einen ersten Einblick geben. 

Die folgende Aufstellung gibt zunächst einen 
Überblick, wo man Klimatabellen, Klimadiagram¬ 
me, Klimaatlanten und Klimakarten in der Litera¬ 
tur findet. 

A Klimatabellen 

A.A Reine Tabellenwerke 

1. World Weather Records 1738-1990. 

- World Weather Records 1738-1920. 
Smithsonian Miscellaneous Gollections, 

Vol. 79, Gity of Washington, 1. reprint 1944. 

- World Weather Records 1921-1930. 
Smithsonian Miscellaneous Gollections, 
Vol. 90, Gity of Washington, 1. reprint 1944. 

- World Weather Records 1931-1940. 
Smithsonian Miscellaneous Gollections, 
Vol. 105, Gity of Washington, 1947. 

- World Weather Records 1941-1950. 

U.S. Department of Gommerce, Washington, 
D.G.,1959. 

- World Weather Records 1951-1960. 

U.S. Department of Gommerce, Washington,D.G. 
Vol. 1: North America, 1965. 

Vol. 2: Europe, 1966. 
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Vol. 3: South America, Central America, West 
Indies,the Caribbean and Bermuda,1966. 
Vol. 4: Asia, 1967. 

Vol. 5: Africa, 1967. 

Vol. 6: Antarctica,Australia,Oceanic Islands, 
and Ocean Weather Stations, 1968. 

- World Weather Records 1961-1970. 

U.S. Department of Commerce, Asheville, NC. 
Vol. 1: North America, 1979. 

Vol. 2: Europe, 1979. 

Vol. 3: West Indies, South and Central Ameri¬ 
ca, 1982. 

Vol. 4: Asia, 1984. 

Vol. 5: Africa, 1985. 

Vol. 6: Islands of the World, 1981. 

- World Weather Records 1971-1980. 

U.S. Department of Commerce. 

Vol. 1: North America, 1989. 

Vol. 2: Europe, 1987. 

Vol. 3: West Indies, South and Central Ameri¬ 
ca, 1991. 

Vol. 4: Asia, 1992. 

Vol. 5: Africa, 1993. 

Vol. 6: Islands of the World, 1994. 

- World Weather Records 1981-1990. 

U.S. Department of Commerce. 

Vol. 1: North America, 1996. 

Vol. 2: Europe, 1995. 

Vol. 3: West Indies, South and Central Ameri¬ 
ca, 1997. 

Vol. 4: Asia, 1999. 

Vol. 5: Africa, 1999. 

Vol. 6: Islands of the World, 1999. 

2. Tables of Temperature, Relative Humidity and 
Precipitation for the World. Meteorological Of¬ 
fice, Her Majesty’s Stationery Office, London. 

- Part I North America, Greenland and the 

North Pacific Ocean, 1958,repr. 1975. 

- Part II Central and South America, the West 

Indies and Bermuda, 1959, 6. impr. 
1977. 

- Part III Europe and the Azores, 1972. 

- Part IV Africa, the Atlantic Ocean South of 

35° N and the Indian Ocean, 1958, 
4. impr. 1978. 

- Part V Asia, 1958,6. impr. 1978. 

- Part VI Australasia and the South Pacific 

Ocean including the corresponding 
sectors of Antarctica, 1958,repr. 1975. 


3. Klimakunde des Deutschen Reiches, Bd. II Ta¬ 
bellen. Reichsamt für Wetterd., Berlin, 1939. 

4. Müller, M. J.: Handbuch ausgewählter Klimasta¬ 
tionen der Erde. Vierte verbesserte Aufl. For¬ 
schungsstelle Bodenerosion der Universität 
Trier, 1987. 

A.B Werke, die auch Karten, Diagramme und/oder 
Text enthalten 

5. World Survey of Climatology. H. E. Landsberg 
(Ed.). Elsevier, Amsterdam. 

1 A General Climatology, lA - Heat Balance Cli¬ 
matology, by A. Kessler, 1985. 

IB General Climatology, IB - Elements of Sta¬ 
tistical Analysis, byO. M. Essenwanger, 1986. 

2 General Climatology 2, 
edited by H. Flohn, 1969. 

3 General Climatology 3, 
edited by H. E. Landsberg, 1981. 

4 Climate of the Free Atmosphere, 
edited by D. R Rex, 1969. 

5 Climates of Northern and Western Europe, 
edited by C. C. Wallen, 1970. 

6 Climates of Central and Southern Europe, 
edited by C. C. Wallen, 1977. 

7 Climates of the Soviet Union, 
edited by P. E. Lydolph, 1977. 

8 Climates of Northern and Lastern Asia, 
edited by H.Arakawa, 1969. 

9 Climates of Southern and Western Asia, 
edited byK. Takahashi and H. Arakawa, 1981. 

10 Climates of Africa, 

edited by J. R Griffiths, 1972. 

11 Climates of North America, 

edited by R. A. Bryson and F. K. Hare, 1974. 

12 Climates of Central and South America, 
edited by W. Schwerdtfeger, 1976. 

13 Climates of Australia and New Zealand, 
edited by J. Gentilli, 1971. 

14 Climates of the Polar Regions, 
edited by S. Orvig, 1970. 

15 Climates of the Oceans, 
edited by H. van Loon, 1984. 

6. Landolt-Börnstein: Zahlenwerte und Funktio¬ 
nen aus Naturwissenschaft und Technik, Neue 
Serie, Gruppe V,Bd. 4 (Meteorologie), Teilband c 
(Klimatologie), Teil 2:13: M. Hantel: The present 
global surface climate. Springer, Berlin, 1989. 
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7. Rudloff,W.: World-Climates with tables of clima- 
tic data and practical suggestions. Wissenschaft¬ 
liche Verlagsges., Stuttgart, 1981. 

8. Das Klima der Bundesrepublik Deutschland 
(s. C.B2). 

B Klimadiagramme 

1. Walter, H. und Lieth, H.: Klimadiagramm-Welt¬ 
atlas. VEB Gustav Fischer Verlag, Jena, 1967. 

2. Walter, H., Harnickell, E. und Müller-Dombois, D.: 
Klimadiagramm-Karten. Gustav Fischer Verlag, 
Stuttgart, 1975. 

Bemerkung: Klimadiagramme befinden sich 
nicht nur in vielen Büchern, sondern z. B. auch auf 
der Klimakarte von Köppen-Geiger (s. Dl) 

C Klima-Atlanten 

C.A Globale Klima-Atlanten 


1. Geiger, R.: Die Atmosphäre der Erde. 12 Wandkar¬ 
ten im Maßstab 1:30 Mill., Format 90 cm x 130 cm. 
Justus Perthes, Darmstadt, 1965. 

- Karte 1 Jährliche Sonnenstrahlung. 

- Karte 2 Wärmetransport durch Meeres¬ 

strömungen. 

- Karte 3 Luftdruck und Winde im Januar. 

- Karte 4 Luftdruck und Winde im Juli. 

- Karte 5 Jährlicher Niederschlag. 

- Karte 6 Jährliche wirkliche Verdunstung. 

- Karte 7 Mittlere Bewölkung im Januar. 

- Karte 8 Mittlere Bewölkung im Juli. 

- Karte 9 Mittlere Lufttemperatur im Januar. 

- Karte 10 Mittlere Lufttemperatur im Juli. 

- Karte 11 Jahresschwankungen der Lufttem¬ 

peratur. 

- Karte 12 Atmosphärische Gefahren. 

2. Physikalisch-Geographischer Atlas MIRA. 
Moskau, Akademie der Wissenschaften der UdSSR 
und der Hauptabt. Geodäsie und Kartographie 
des Staatlichen Geographischen Komitees der 
UdSSR, 1964. Der Atlas enthält unter anderem 
Weltkarten über Temperatur, Niederschlag und 
Wind. Er ist in russischer Sprache erschienen. 

3. Budyko, M. 1.: Atlas der Wärmebilanz der Erde. 
Moskau, Geophys. Komitee der Akademie der 
Wissenschaften der UdSSR, 1963. 


C.B Regionale Klima-Atlanten 

1. Klima-Atlas von Deutschland. 

Bearbeitet im Preußischen Meteorologischen In¬ 
stitut von G. Hellmann. Verlag von Dietrich Rei¬ 
mer, Berlin, 1921. 

2. Das Klima der Bundesrepublik Deutschland. 

Zeitraum von Lieferung 1 bis 3:1931-1960. Deut¬ 
scher Wetterdienst, Offenbach am Main. 

- Lieferung 1: Mittlere Niederschlagshöhen für 
Monate und Jahr. 1979. 

- Lieferung 2: Besondere Niederschlagshöhen 
für Monate und Jahr. 1980. 

- Lieferung 3: Mittlere Lufttemperaturen für 
Monate und Jahr. 1985. 

- Lieferung 4: Mittlere Nebelhäufigkeit und 
Nebelstruktur, Zeitraum 1951-1980,1992. 

3. Klima-Atlas für das Gebiet der Deutschen Demo¬ 
kratischen Republik. Hrsg, vom Met. u. Hydrol. 
Dienst der DDR. Akademie Verlag, Berlin, 1953; 
mit Ergänzungen von 1958 u. 1962. 

4. Klimaatlas Bundesrepublik Deutschland. 

- Teil 1: Lufttemperatur, Niederschlagshöhe, 
Sonnenscheindauer. Deutscher Wetterdienst, 
Offenbach, 1999. 

- Teil 2: Verdunstung, Maximumtemperatur, 
Minimumtemperatur, Kontinentalität. Deut¬ 
scher Wetterdienst, Offenbach, 2001. 

5. Klimaatlanten des Deutschen Wetterdienstes. 

- Klima-Atlas von Baden-Würtemberg. 
Deutscher Wetterdienst, Bad Kissingen, 1953. 

- Klima-Atlas von Bayern. Deutscher Wetter¬ 
dienst in der U.S. Zone, Bad Kissingen, 1952. 

- Klima-Atlas von Hessen. Deutscher Wetter¬ 
dienst in der U.S. Zone, Bad Kissingen, 1950. 

- Klima-Atlas von Niedersachsen. 

Deutscher Wetterdienst, Offenbach, 1964. 

- Klima-Atlas von Nordrhein-Westfalen. 
Deutscher Wetterdienst, Offenbach, 1960. 

- Klima-Atlas von Nordrhein-Westfalen. 

Der Minister für Umwelt, Raumordnung und 
Landwirtschaft des Landes Nordrhein-West¬ 
falen. Bearbeitet vom Deutschen Wetterdienst. 
Düsseldorf, 1989. 

- Klima-Atlas von Rheinland-Pfalz. 
Deutscher Wetterdienst, Bad Kissingen, 1957. 

- Klima-Atlas von Schleswig-Holstein, Ham¬ 
burg und Bremen. Deutscher Wetterdienst, 
Offenbach, 1967. 
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6. Klimaatlas von Bayern. Bayerischer Klimafor¬ 
schungsverbund BayFORKLIM, München, 1996. 

7. Klimaatlas Oberrhein Mitte-Süd. Regio-Klima- 
Projekt REKLIP, Zürich, Offenbach, Strasbourg, 
1995. 

Bemerkung: Es gibt natürlich regionale Klima¬ 
atlanten von vielen Regionen der Welt. 

C.C Maritime Klima-Atlanten 

1. U.S. Navy Marine Climatic Atlas of the World. 
U.S. Government Printing Office, Washington, DC. 

- Vol. 1: North Atlantic Ocean, 1955. 

- Vol. 2: North Pacific Ocean, 1956. 

- Vol. 3: Indian Ocean, 1957. 

- Vol. 4: South Atlantic Ocean, 1958. 

- Vol. 5: South Pacific Ocean, 1959. 

- Vol. 6: Arctic Ocean, 1963. 

- Vol. 7: Antarctic, 1965. 

- Vol. 8: The World, 1969. 

2. Isemer, H.-J. and Hasse, L.: The Bimker Climate 
Atlas of the North Atlantic Ocean. Vol. 1 (1985) 
Observations. Vol. 2: (1987) Air-Sea Interactions. 
Springer, Berlin. 

3. Hastenrath, S. and Lamb, P. J.: Climatic Atlas of 
the Indian Ocean. The University of Wisconsin 
Press, Madison, 1979. 

- Part I: Surface Climate and Atmospheric 

Circulation. 

- Part II: The Oceanic Heat Budget. 

4. Hastenrath, S. and Lamb, P. J.: Climatic Atlas of 
the Tropical Atlantic and Eastern Pacific Oceans. 
The University of Wisconsin Press,Madison, 1977. 

5. Hastenrath, S. and Lamb, P. J.: Heat Budget At¬ 
las of the Tropical Atlantic and Eastern Pacific 
Oceans. The University of Wisconsin Press, Ma¬ 
dison, 1978. 

6. Bottomley, M., Folland, C. K., Hsiung, J., Newell, 
R. E. and Parker, D. E.: Global Ocean Surface 
Temperature Atlas. Meteorological Office, Brack¬ 
neil, UK and Department ofEarth, Atmospheric 
and Planetary Sciences Massachusetts Institute 
of Technology, 1990. 

D Klimakarten 

1. Köppen-Geiger: Klima der Erde. Wandkarte 
1:16 Mill. Justus Perthes Verlag, letzte Auflage 1961. 


Quellen: 

- Koppen, W: Klimalehre. Göschen, Leipzig, 
1899. 

- Koppen, W.: Versuch einer Klassifikation der 
Klimate. Teubner, Leipzig, 1901. 

- Koppen, W: Klassifikation der Klimate nach 
Temperatur, Niederschlag und Jahreslauf. 
Petermanns Geogr.Mitt. 64,1918,193-203 u. 
243-248. 

- Koppen, W: Die Klimate der Erde. Walter de 
Gruyter 8c Go, Berlin, 1923. 

- Blüthgen, J.: Allgemeine Klimageographie. 
2. Aufl., Walter de Gruyter 8c Go, Berlin, 1966. 

2. Wißmann, H. v.: Die Klimate der Erde. 1:50 Mill. 
Quelle: Wißmann, H. v.: Die Klima- und Vege¬ 
tationsgebiete Eurasiens. Zeitschrift der Ges. für 
Erdkunde, Berlin, 1939,1-14. 

3. Greutzburg, N.: Klimatypen der Erde. (Neubear¬ 
beitung gemeinsam mit K. A. Habbe). 1:50 Mill. 
Quelle: Greutzburg, N.: Klima, Klimatypen und 
Klimakarten. Petermanns Geogr. Mitt. 94, 1950, 
57-69. 

4. Troll-Paffen: Jahreszeitenklimate der Erde. 
1:45 Mill. 

Quellen: 

- Troll, G.: Karte der Jahreszeiten-Klimate der 
Erde. Erdkunde 18,1964,5-28. 

- Landsberg, H.E., Lippmann, H., Paffen, K. H. 
and Troll, G.: Weltkarten zur Klimakunde / 
World Maps of Glimatology. Springer, Ber¬ 
lin, 1963. 

- Blüthgen, J. (s. Dl). 


22.1 Klimatabellen 

Solche Tabellen sind im Prinzip leicht zu verstehen 
und brauchen wenig Erläuterung. Wir präsentieren 
hier einige Beispiele: In den Tabellen 22.1,22.2 und 
22.3 sind Monats- und Jahresmittel der Lufttempe¬ 
ratur bzw. Monats- und Jahressummen des Nieder¬ 
schlags für Berlin und Bonn zusammengestellt. Ta¬ 
belle 22.4 enthält viele darüber hinaus gehende Kli¬ 
madaten für Bonn und Tabelle 22.5 eine ausführli¬ 
che Klimatabelle für München. 

Der Leser möge in diesen Tabellen lesen, viel¬ 
leicht ausgehend von bestimmten Fragestellungen. 
Dazu gehören z. B.: Welches waren die kältesten/ 
wärmsten Winter der letzten 100 Jahre, welches die 
trockensten/feuchtesten Sommer? Welche Monats- 
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Tabelle 22.1. Monats- und Jahresmittel der Lufttemperatur für Berlin, 1909-2000, in °C. Quelle: Berliner Wetterkarte. 
Letzte Zeile in jedem Block: f/M = Anzahl der Jahre und Mittel über diese Jahre 



Feb 

Mär 

Apr 

Mai 

Jun 

Jul 

Aug 

Sep 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 

1909 - 1,2 

- 2,3 

1,3 

7,7 

11,2 

15,5 

16,2 

16,9 

13,7 

10,8 

1,9 

2,0 

7,9 

1910 1,8 

2,8 

3,7 

7,9 

13,7 

18,7 

16,6 

16,4 

12,7 

8,7 

2,1 

2,4 

9,0 

1911 0,2 

1,6 

4,3 

8,2 

15,0 

16,4 

19,9 

20,4 

14,5 

8,9 

4,7 

2,2 

9,8 

1912 - 3,3 

1,3 

6,1 

7,8 

11,8 

16,6 

20,1 

15,0 

10,0 

6,7 

2,8 

3,8 

8,3 

1913 - 0,8 

1,7 

6,2 

9,2 

13,8 

16,3 

16,4 

16,2 

13,8 

9,3 

6,6 

2,9 

9,3 

1914 - 2,4 

3,7 

5,1 

10,3 

12,0 

16,2 

19,8 

18,5 

13,3 

8,3 

3,7 

3,7 

9,4 

1915 0,2 

1,0 

1,0 

7,7 

14,1 

18,9 

17,7 

16,2 

12,4 

6,6 

2,3 

2,4 

8,4 

1916 3,5 

0,7 

4,0 

9,4 

13,8 

13,8 

16,8 

17,0 

13,2 

8,8 

4,9 

2,5 

9,0 

1917 - 2,4 

- 3,9 

- 0,3 

5,5 

16,0 

21,0 

18,9 

18,2 

15,1 

8,3 

5,6 

- 1,2 

8,4 

1918 0,6 

1,7 

4,4 

11,3 

15,4 

13,9 

17,6 

16,3 

13,5 

8,9 

3,1 

3,5 

9,2 

1919 0,8 

0,1 

3,2 

6,4 

11,9 

15,7 

16,1 

16,4 

15,6 

7,0 

- 0,6 

0,2 

7,8 

1920 1,8 

3,1 

7,0 

10,8 

14,8 

15,4 

19,0 

16,2 

13,6 

6,6 

0,8 

- 0,1 

9,1 

J / M 12 - 0,1 

1,0 

3,8 

8,5 

13,6 

16,5 

17,9 

17,0 

13,5 

8,2 

3,2 

2,0 

8,8 

1921 4,4 

1,5 

6,6 

9,1 

15,4 

14,9 

19,3 

18,8 

13,6 

10,8 

0,3 

0,5 

9,7 

1922 - 3,6 

- 1,6 

3,8 

6,0 

14,1 

16,3 

16,5 

15,6 

11,9 

5,1 

2,9 

2,6 

7,5 

1923 2,2 

- 0,1 

5,6 

7,2 

12,1 

11,9 

19,1 

15,7 

13,7 

10,6 

3,6 

- 2,3 

8,3 

1924 - 3,1 

- 2,9 

2,4 

6,2 

14,6 

16,4 

17,7 

16,0 

14,2 

10,2 

3,1 

1,6 

8,1 

1925 3,3 

4,7 

2,1 

9,2 

15,9 

15,5 

19,6 

17,6 

11,4 

8,5 

2,6 

- 0,2 

9,2 

1926 - 0,2 

3,4 

4,1 

10,9 

12,4 

15,1 

19,2 

16,6 

14,5 

7,6 

6,8 

1,7 

9,4 

1927 2,3 

0,7 

7,0 

7,1 

10,7 

14,1 

19,0 

17,4 

14,0 

9,2 

2,2 

- 3,0 

8,5 

1928 1,3 

2,4 

3,1 

8,1 

11,0 

14,3 

18,5 

16,0 

12,7 

9,0 

7,1 

- 0,6 

8,6 

1929 - 4,4 

- 10,5 

2,6 

4,8 

14,4 

15,0 

18,5 

18,0 

15,6 

10,1 

5,3 

3,6 

7,9 

1930 2,2 

0,3 

4,2 

9,4 

13,3 

19,6 

17,4 

16,3 

13,4 

9,0 

5,9 

0,6 

9,3 

J / M 10 0,4 

- 0,2 

4,2 

7,8 

13,4 

15,3 

18,5 

16,8 

13,5 

9,0 

4,0 

0,4 

8,6 

1931 0,2 

- 0,9 

0,2 

6,0 

16,8 

16,4 

18,6 

16,7 

11,3 

7,7 

4,5 

1,1 

8,3 

1932 1,7 

- 1,1 

1,2 

8,3 

14,3 

15,4 

19,9 

19,7 

15,1 

9,3 

4,5 

1,0 

9,2 

1933 - 3,0 

0,1 

5,8 

7,4 

13,2 

15,9 

19,2 

17,4 

14,0 

8,9 

2,9 

- 3,3 

8,2 

1934 1,2 

2,7 

5,6 

11,5 

14,5 

18,2 

19,6 

17,4 

16,3 

10,0 

5,0 

4,3 

10,6 

1935 - 0,5 

2,6 

2,9 

8,4 

11,4 

18,8 

18,8 

17,5 

14,3 

9,0 

5,6 

0,8 

9,2 

1936 3,3 

0,0 

5,4 

7,6 

14,1 

18,2 

18,4 

17,3 

13,6 

6,9 

4,1 

1,9 

9,3 

1937 - 3,0 

2,2 

3,4 

8,8 

16,8 

18,1 

18,2 

18,1 

14,4 

10,5 

3,6 

- 0,6 

9,2 

1938 1,8 

1,9 

8,0 

6,2 

12,1 

16,8 

18,8 

19,6 

14,2 

9,7 

8,0 

- 1,5 

9,7 

1939 3,0 

3,0 

2,2 

9,5 

11,8 

17,6 

18,6 

19,1 

14,3 

6,8 

5,3 

- 1,3 

9,2 

1940 - 9,6 

- 7,0 

2,1 

8,7 

13,2 

19,0 

17,9 

15,5 

12,2 

8,2 

5,9 

- 1,9 

7,1 

J / M 10 - 0,5 

0,3 

3,7 

8,2 

13,8 

17,4 

18,8 

17,8 

14,0 

8,7 

4,9 

0,1 

9,0 

1941 - 6,3 

0,0 

3,3 

6,1 

10,7 

17,6 

20,2 

15,8 

12,5 

8,4 

1,7 

2,0 

7,7 

1942 - 7,2 

- 4,7 

0,1 

8,1 

13,3 

15,3 

17,2 

19,0 

15,5 

10,8 

4,0 

2,9 

7,9 

1943 - 0,6 

3,7 

6,6 

10,2 

14,1 

15,8 

19,1 

19,3 

14,4 

10,2 

2,8 

0,4 

9,7 

1944 4,0 

0,5 

1,9 

9,1 

12,8 

15,6 

19,4 

21,6 

14,2 

9,4 

4,9 

- 0,9 

9,4 

1945 - 2,9 

4,2 

6,8 

8,9 

14,3 

17,2 

18,5 

17,2 

14,2 

10,0 

3,8 

1,4 

9,5 

1946 - 0,8 

2,2 

3,8 

11,2 

15,8 

16,5 

20,7 

17,1 

14,8 

6,9 

3,8 

- 2,2 

9,2 

1947 - 5,3 

- 8,1 

2,0 

9,9 

16,5 

19,6 

19,8 

19,0 

18,0 

7,7 

5,2 

1,8 

8,9 

1948 2,7 

0,2 

5,6 

11,7 

14,9 

17,4 

18,0 

17,8 

15,2 

9,0 

4,8 

1,6 

9,9 

1949 1,6 

2,2 

2,4 

10,9 

14,4 

15,0 

18,4 

18,2 

17,3 

10,8 

4,1 

3,6 

10,0 

1950 - 1,4 

3,0 

5,4 

8,0 

15,4 

18,4 

18,4 

18,9 

13,4 

8,4 

4,8 

- 1,0 

9,3 

J / M 10 - 1,6 

0,3 

3,8 

9,4 

14,2 

16,8 

19,0 

18,4 

14,9 

9,2 

4,0 

1,0 

9,1 

1951 1,1 

2,1 

2,3 

9,0 

12,4 

16,9 

18,3 

19,0 

15,3 

8,2 

7,3 

3,9 

9,7 

1952 1,2 

1,2 

1,3 

11,9 

12,9 

15,5 

18,2 

18,3 

11,3 

7,4 

2,0 

- 0,4 

8,4 

1953 0,7 

0,9 

5,6 

10,6 

14,8 

18,4 

18,7 

17,2 

13,9 

11,2 

5,6 

2,2 

10,0 

1954 - 3,3 

- 5,0 

4,0 

6,8 

14,6 

17,6 

15,2 

16,5 

14,0 

10,3 

3,5 

3,7 

8,2 

1955 - 1,7 

- 2,2 

0,7 

6,8 

11,4 

15,2 

19,1 

18,6 

13,8 

8,5 

4,8 

2,7 

8,2 

1956 0,4 

- 8,6 

3,2 

5,4 

13,7 

14,7 

18,4 

14,9 

14,2 

8,8 

2,6 

2,4 

7,6 

1957 1,4 

4,0 

5,8 

8,5 

11,1 

18,5 

18,9 

15,6 

11,4 

9,9 

5,3 

0,6 

9,3 
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Tabelle 22.1. {Fortsetzung) 



Ei} 

Feb 

Mär 

Apr 

Mai 

Jun 

Jul 

Aug 

Sep 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 

1958 

- 0,3 

2,0 

0,4 

6,0 

14,4 

15,3 

17,9 

17,2 

14,4 

10,1 

4,7 

2,7 

8,8 

1959 

0,4 

0,3 

7,0 

10,5 

14,2 

17,8 

20,3 

18,7 

12,8 

8,5 

3,5 

1,5 

9,7 

1960 

0,4 

- 0,5 

4,3 

7,7 

14,2 

17,6 

16,3 

16,6 

13,1 

9,3 

6,1 

2,4 

9,0 

J/M 10 

0,0 

- 0,6 

3,5 

8,3 

13,4 

16,8 

18,1 

17,3 

13,4 

9,2 

4,5 

2,2 

8,9 

1961 

- 1,0 

4,7 

6,8 

11,4 

11,2 

17,7 

16,2 

16,0 

15,9 

11,1 

4,2 

- 1,4 

9,4 

1962 

2,4 

1,0 

1,0 

9,9 

10,9 

15,0 

15,5 

15,8 

11,9 

9,3 

3,9 

- 2,8 

7,8 

1963 

- 7,3 

- 4,7 

2,9 

9,0 

14,0 

17,8 

19,1 

17,2 

14,3 

8,7 

8,0 

- 2,5 

8,1 

1964 

- 2,1 

0,0 

0,4 

9,5 

14,5 

18,7 

18,7 

16,0 

13,4 

7,6 

5,4 

1,4 

8,6 

1965 

1,7 

- 0,8 

2,3 

7,9 

12,2 

16,8 

15,8 

15,6 

13,7 

8,3 

0,9 

2,7 

8,2 

1966 

- 2,7 

1,3 

4,0 

9,4 

14,2 

18,4 

17,0 

16,7 

12,7 

11,4 

3,0 

2,3 

9,0 

1967 

0,6 

3,2 

6,3 

7,4 

14,3 

15,8 

19,5 

16,8 

14,8 

11,3 

4,7 

1,3 

9,7 

1968 

- 0,9 

0,9 

5,0 

10,6 

11,6 

18,1 

17,2 

18,3 

14,2 

10,0 

4,4 

- 1,7 

9,0 

1969 

- 0,7 

- 2,4 

0,0 

7,8 

13,7 

16,6 

19,6 

17,3 

14,0 

10,2 

5,9 

- 5,4 

8,1 

1970 

- 4,2 

- 1,7 

1,5 

6,1 

12,7 

18,6 

16,8 

17,8 

12,8 

9,3 

5,7 

1,8 

8,1 

J/M 10 

- 1,4 

0,1 

3,0 

8,9 

12,9 

17,4 

17,5 

16,8 

13,8 

9,7 

4,6 

- 0,4 

8,6 

1971 

- 0,7 

2,2 

2,2 

8,6 

15,6 

15,1 

19,3 

19,3 

12,3 

9,3 

4,6 

4,7 

9,4 

1972 

- 3,3 

2,1 

5,9 

8,3 

12,5 

16,3 

19,8 

16,3 

11,1 

7,3 

5,1 

1,4 

8,6 

1973 

0,3 

2,5 

5,6 

6,3 

13,2 

17,3 

18,6 

17,4 

13,6 

7,5 

3,4 

0,5 

8,9 

1974 

3,5 

3,8 

6,3 

9,0 

12,1 

15,0 

15,8 

17,9 

13,6 

6,6 

5,4 

5,2 

9,6 

1975 

5,0 

1,1 

4,4 

7,6 

13,2 

16,5 

19,5 

19,7 

15,8 

8,0 

3,0 

2,7 

9,8 

1976 

0,6 

0,3 

1,3 

8,0 

13,4 

17,8 

20,3 

17,1 

13,1 

9,3 

5,4 

- 0,3 

8,9 

1977 

0,7 

2,7 

6,5 

6,4 

13,3 

17,4 

16,9 

16,8 

12,0 

10,0 

6,1 

3,0 

9,3 

1978 

1,5 

- 0,6 

5,7 

7,8 

13,5 

16,2 

16,7 

16,0 

12,1 

9,9 

5,5 

- 0,6 

8,7 

1979 

- 3,8 

- 2,5 

3,3 

7,6 

13,9 

18,4 

15,1 

16,8 

13,5 

7,8 

4,0 

3,8 

8,2 

1980 

- 3,5 

1,2 

2,6 

7,1 

11,7 

16,0 

16,3 

16,6 

13,4 

8,3 

3,7 

1,6 

7,9 

J/M 10 

0,0 

1,3 

4,4 

7,7 

13,2 

16,6 

17,8 

17,4 

13,1 

8,4 

4,6 

2,2 

8,9 

1981 

- 0,8 

0,9 

6,9 

8,1 

15,0 

16,7 

17,4 

16,5 

14,4 

8,6 

4,9 

- 2,7 

8,9 

1982 

- 2,4 

0,1 

5,2 

7,7 

13,7 

17,2 

20,4 

18,5 

16,0 

10,5 

6,2 

2,6 

9,7 

1983 

4,8 

- 0,6 

5,4 

9,3 

13,2 

17,3 

21,4 

18,6 

14,1 

9,2 

4,3 

0,7 

9,9 

1984 

1,6 

0,4 

2,9 

8,6 

13,2 

14,3 

16,2 

18,1 

12,8 

10,4 

4,3 

0,6 

8,7 

1985 

- 5,1 

- 2,9 

3,7 

8,5 

15,4 

14,6 

17,9 

16,9 

13,1 

9,2 

1,8 

4,2 

8,2 

1986 

0,4 

- 6,3 

3,8 

7,3 

15,6 

17,4 

18,1 

17,2 

11,7 

9,6 

6,6 

2,2 

8,6 

1987 

- 6,9 

- 0,5 

0,4 

9,7 

10,9 

14,9 

17,9 

15,7 

13,8 

9,6 

5,9 

2,6 

7,8 

1988 

3,6 

2,8 

2,9 

9,2 

16,1 

16,3 

18,2 

17,4 

13,7 

9,9 

3,0 

3,4 

9,7 

1989 

3,4 

4,1 

7,2 

8,7 

15,3 

17,1 

18,8 

17,6 

16,0 

10,9 

3,0 

2,7 

10,4 

1990 

3,9 

6,2 

7,9 

9,1 

14,9 

16,4 

17,4 

18,7 

12,3 

10,5 

5,3 

1,0 

10,3 

J/M 10 

0,3 

0,4 

4,6 

8,6 

14,3 

16,2 

18,4 

17,5 

13,8 

9,8 

4,5 

1,7 

9,2 

1991 

2,3 

“ 2,3 

6,8 

8,2 

10,5 

14,5 

20,6 

18,3 

15,1 

9,0 

4,7 

1,7 

9,2 

1992 

1,6 

3,7 

5,3 

9,0 

15,6 

20,3 

19,8 

19,9 

13,7 

6,0 

5,1 

1,1 

10,1 

1993 

2,4 

0,4 

4,3 

11,7 

16,4 

16,0 

16,5 

16,2 

12,7 

8,8 

0,6 

3,5 

9,2 

1994 

3,4 

- 0,4 

5,9 

9,6 

13,7 

16,3 

22,8 

18,5 

13,8 

7,3 

6,8 

3,8 

10,2 

1995 

0,7 

0,3 

3,9 

9,2 

13,3 

15,4 

21,4 

19,6 

13,6 

11,6 

2,4 

- 2,5 

9,1 

1996 

- 3,7 

- 3,2 

1,2 

10,0 

12,2 

16,3 

16,3 

18,7 

11,5 

9,9 

5,3 

- 2,3 

7,8 

1997 

- 2,1 

4,4 

5,4 

7,0 

13,8 

17,7 

19,2 

21,3 

14,6 

8,4 

4,1 

2,3 

9,7 

1998 

3,2 

6,0 

5,1 

10,6 

15,5 

17,4 

17,4 

17,0 

14,3 

8,7 

1,6 

0,8 

9,8 

1999 

3,2 

1,6 

5,6 

10,3 

14,5 

16,4 

20,8 

18,1 

17,8 

9,8 

4,0 

2,6 

10,4 

2000 

1,4 

4,1 

5,4 

11,8 

16,2 

18,0 

16,4 

17,6 

13,8 

11,5 

6,4 

2,8 

10,5 

J/M 10 

1,2 

1,5 

4,9 

9,7 

14,2 

16,8 

19,1 

18,5 

14,1 

9,1 

4,1 

1,4 

9,6 

J/M 92 

- 0,2 

0,5 

4,0 

8,6 

13,7 

16,7 

18,3 

17,5 

13,8 

9,0 

4,2 

1,2 

9,0 

Max 

5,0 

6,2 

8,0 

11,9 

16,8 

21,0 

22,8 

21,6 

18,0 

11,6 

8,0 

5,2 

10,6 

Jahr 

1975 

1990 

1938 

1952 

1937 

1917 

1994 

1944 

1947 

1995 

1938 

1974 

1934 

Min 

- 9,6 

- 10,5 

- 0,3 

4,8 

10,5 

11,9 

15,1 

14,9 

10,0 

5,1 

- 0,6 

- 5,4 

7,1 

Jahr 

1940 

1929 

1917 

1929 

1991 

1923 

1979 

1956 

1912 

1922 

1919 

1969 

1940 
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Tabelle 22.2. Monats- und Jahresmittel der Lufttemperatur für Bonn-Friesdorf, 1933-2000, in °C. Quelle: Deutscher 
Wetterdienst. Letzte Zeile in jedem Block: f/M = Anzahl der Jahre und Mittel über diese Jahre 



^an 

Feb 

Mär 

Apr 

Mai 

Jun 

Jul 

Aug 

Sep 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 

1933 

0,3 

2,8 

7,3 

8,7 

12,6 

15,5 

19,3 

18,4 

15,0 

10,1 

4,0 

- 2,5 

9,3 

1934 

2,5 

2,6 

5,3 

12,0 

14,1 

16,8 

18,9 

17,1 

17,1 

11,7 

4,9 

7,7 

10,9 

1935 

2,3 

4,8 

5,5 

8,6 

11,8 

17,8 

19,6 

18,2 

15,0 

9,7 

7,3 

3,0 

10,3 

1936 

5,8 

2,5 

7,3 

6,8 

11,7 

17,0 

17,3 

17,5 

14,5 

8,1 

6,0 

3,5 

10,0 

1937 

3,4 

5,4 

4,7 

9,6 

15,5 

17,2 

18,3 

17,8 

14,3 

11,0 

5,3 

1,9 

10,4 

1938 

4,3 

8,0 

8,9 

6,5 

12,2 

17,4 

17,8 

18,1 

15,0 

10,0 

9,2 

0,4 

10,2 

1939 

5,3 

3,9 

4,3 

10,4 

12,4 

17,9 

18,1 

18,0 

14,5 

8,2 

8,2 

1,1 

10,2 

1940 

- 6,4 

0,0 

6,2 

10,0 

14,3 

17,7 

17,1 

15,9 

13,9 

8,9 

7,7 

- 0,3 

8,8 

J / M 8 

2,2 

3,8 

6,2 

9,1 

13,1 

17,2 

18,3 

17,6 

14,9 

9,7 

6,6 

1,8 

10,0 

1941 

- 1,8 

2,7 

6,5 

8,6 

11,0 

19,0 

20,3 

15,9 

14,5 

10,0 

5,0 

4,4 

9,7 

1942 

- 4,8 

- 3,1 

5,0 

11,4 

13,7 

16,9 

18,1 

18,9 

17,8 

13,1 

5,3 

4,7 

9,8 

1947 

- 1,9 

- 4,1 

5,1 

10,6 

15,4 

18,8 

19,7 

20,9 

17,6 

9,3 

7,6 

4,1 

10,3 

1948 

6,8 

8,8 

8,2 

10,9 

14,5 

16,4 

17,3 

17,4 

14,9 

10,3 

5,9 

3,6 

10,7 

1949 

4,0 

4,8 

4,7 

12,3 

13,1 

15,3 

18,7 

17,7 

18,2 

12,5 

5,4 

4,7 

10,9 

1950 

1,7 

6,0 

7,0 

8,5 

14,7 

19,1 

19,1 

18,2 

14,3 

9,6 

6,5 

- 0,7 

10,3 

J / M 6 

0,7 

2,5 

6,1 

10,4 

13,7 

17,6 

18,9 

18,2 

16,2 

10,8 

5,9 

3,5 

10,3 

1951 

4,7 

4,6 

4,6 

8,5 

12,8 

16,1 

18,0 

17,7 

15,7 

8,3 

8,9 

4,4 

10,4 

1952 

2,6 

2,8 

6,2 

11,7 

14,2 

16,6 

19,4 

18,6 

11,9 

9,0 

3,8 

2,1 

9,9 

1953 

1,2 

2,1 

5,9 

10,4 

14,3 

16,7 

17,9 

17,1 

14,8 

12,0 

7,4 

5,2 

10,4 

1954 

- 0,5 

0,6 

7,0 

7,7 

13,6 

16,1 

15,6 

16,7 

14,8 

11,9 

6,9 

5,5 

9,7 

1955 

1,0 

1,1 

2,9 

9,3 

11,7 

16,0 

18,3 

17,8 

14,8 

9,2 

6,0 

5,0 

9,4 

1956 

2,5 

- 7,3 

6,2 

7,1 

13,8 

18,8 

17,5 

15,1 

15,2 

9,9 

4,8 

5,2 

8,6 

1957 

2,8 

6,4 

9,5 

9,2 

11,1 

17,4 

18,8 

16,1 

13,4 

11,0 

6,7 

2,8 

10,4 

1958 

2,6 

4,9 

2,6 

7,1 

14,2 

15,8 

17,9 

18,2 

16,4 

10,9 

6,1 

4,7 

10,1 

1959 

2,4 

2,4 

8,1 

11,0 

14,1 

17,6 

21,0 

18,1 

15,2 

10,6 

5,6 

5,8 

10,9 

1960 

2,7 

3,9 

7,3 

9,6 

13,8 

17,1 

16,0 

16,7 

13,5 

11,1 

8,5 

3,1 

10,3 

J/M 10 

2,2 

2,2 

6,0 

9,2 

13,4 

16,8 

18,0 

17,2 

14,6 

10,4 

6,5 

4,4 

10,0 

1961 

2,0 

7,0 

8,0 

12,0 

11,6 

16,7 

16,1 

17,2 

18,0 

12,5 

5,7 

2,4 

10,8 

1962 

4,4 

2,9 

2,4 

9,7 

11,1 

15,4 

16,3 

16,9 

13,8 

10,6 

4,4 

0,0 

9,0 

1963 

- 4,9 

- 2,8 

5,6 

10,7 

12,9 

16,8 

18,3 

17,1 

14,9 

10,0 

9,7 

- 0,7 

9,0 

1964 

0,7 

4,3 

3,8 

10,2 

15,6 

17,8 

19,1 

17,4 

15,5 

8,5 

6,9 

2,8 

10,2 

1965 

3,6 

1,3 

5,5 

8,4 

13,0 

16,8 

16,1 

16,3 

14,1 

9,8 

4,2 

5,2 

9,5 

1966 

0,8 

8,1 

5,5 

10,8 

14,6 

17,8 

16,4 

17,0 

14,9 

12,6 

4,2 

4,6 

10,6 

1967 

4,0 

5,7 

7,7 

8,5 

13,9 

16,2 

19,9 

17,7 

15,0 

13,0 

5,5 

2,7 

10,8 

1968 

2,4 

3,0 

6,9 

11,2 

12,2 

16,5 

17,5 

17,1 

14,9 

12,5 

5,5 

0,8 

10,0 

1969 

4,4 

0,6 

4,5 

9,3 

14,8 

16,0 

19,9 

17,7 

15,0 

12,3 

7,2 

- 0,8 

10,1 

1970 

1,3 

1,9 

3,8 

7,5 

13,8 

18,7 

17,0 

18,1 

15,5 

11,1 

8,3 

2,4 

10,0 

J/M 10 

1,9 

3,2 

5,4 

9,8 

13,4 

16,9 

17,7 

17,3 

15,2 

11,3 

6,2 

1,9 

10,0 

1971 

2,4 

3,9 

3,4 

10,1 

15,7 

15,0 

19,6 

19,0 

14,1 

10,9 

5,4 

5,6 

10,4 

1972 

1,3 

5,1 

7,7 

9,0 

12,9 

15,4 

18,8 

17,0 

12,2 

8,8 

6,8 

3,5 

9,8 

1973 

2,6 

8,2 

6,1 

7,2 

14,4 

18,8 

18,7 

20,2 

16,1 

9,5 

6,0 

2,8 

10,4 

1974 

5,9 

5,5 

7,5 

10,5 

12,8 

16,1 

16,9 

18,4 

14,8 

7,0 

7,1 

7,6 

10,8 

1975 

7,3 

4,2 

5,7 

8,9 

13,1 

16,4 

19,7 

21,0 

16,6 

9,8 

5,7 

8,1 

10,9 

1976 

4,6 

4,0 

4,8 

9,1 

14,9 

20,1 

21,4 

18,3 

14,7 

12,1 

7,1 

1,3 

11,0 

1977 

3,5 

5,9 

8,5 

7,6 

13,1 

16,3 

18,2 

17,3 

13,7 

12,4 

7,1 

4,6 

10,7 

1978 

3,8 

1,8 

7,4 

9,0 

13,4 

16,4 

16,8 

16,5 

14,2 

11,1 

5,8 

3,3 

9,9 

1979 

- 2,3 

1,0 

6,1 

8,7 

12,6 

17,6 

17,7 

16,4 

14,8 

11,6 

5,7 

6,3 

9,8 

1980 

0,7 

5,7 

6,4 

8,6 

13,2 

15,9 

16,5 

18,3 

16,1 

9,9 

5,5 

3,4 

10,0 

J/M 10 

3,0 

4,5 

6,4 

8,9 

13,6 

16,8 

18,4 

18,2 

14,7 

10,3 

6,2 

4,7 

10,4 

1981 

1,9 

1,7 

9,6 

10,0 

14,7 

16,5 

17,9 

17,8 

15,6 

9,5 

7,1 

0,9 

10,3 

1982 

0,6 

3,5 

6,2 

9,0 

14,3 

17,9 

20,5 

18,4 

17,2 

11,4 

8,6 

4,2 

11,0 

1983 

6,3 

0,9 

6,6 

10,5 

12,2 

18,5 

22,1 

20,1 

15,3 

11,1 

5,9 

3,9 

11,1 
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Tabelle 22.2. {Fortsetzung) 



pan 

Feb 

Mär 

Apr 

Mai 

Jun 

Jul 

Aug 

Sep 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 

1984 

4,0 

2,8 

5,1 

8,5 

11,8 

15,6 

18,1 

18,5 

14,1 

12,4 

7,9 

4,3 

10,3 

1985 

- 2,4 

- 0,7 

5,4 

9,9 

14,9 

14,9 

19,1 

17,3 

15,3 

10,7 

2,9 

6,5 

9,5 

1986 

3,1 

- 3,4 

5,9 

7,5 

15,4 

18,1 

18,8 

17,7 

12,3 

12,4 

8,3 

4,8 

10,1 

1987 

- 2,8 

2,2 

2,9 

11,8 

11,0 

15,4 

18,4 

17,1 

16,3 

11,3 

6,5 

4,4 

9,5 

1988 

6,1 

4,4 

5,2 

9,9 

16,1 

16,2 

18,0 

18,5 

14,6 

11,7 

5,7 

6,7 

11,1 

1989 

4,4 

5,0 

9,4 

8,2 

16,0 

16,9 

19,7 

18,8 

15,8 

12,7 

5,6 

5,1 

11,5 

1990 

5,1 

8,2 

9,1 

9,0 

15,8 

16,5 

18,5 

20,1 

13,2 

12,6 

6,4 

3,1 

11,5 

J/M 10 

2,6 

2,5 

6,5 

9,4 

14,2 

16,6 

19,1 

18,4 

15,0 

11,6 

6,5 

4,4 

10,6 

1991 

3,4 

0,1 

9,0 

9,0 

11,4 

14,5 

20,8 

19,7 

16,5 

10,2 

5,7 

3,1 

10,3 

1992 

2,9 

5,3 

7,4 

9,8 

16,4 

18,0 

19,8 

19,9 

15,0 

8,1 

7,9 

3,6 

11,2 

1993 

5,3 

1,3 

6,7 

12,3 

15,7 

18,0 

18,0 

17,0 

13,8 

9,4 

2,5 

5,4 

10,4 

1994 

5,1 

2,8 

8,7 

9,7 

13,9 

17,8 

23,3 

19,0 

14,6 

9,9 

10,2 

6,2 

11,8 

1995 

3,2 

7,0 

5,4 

10,3 

14,3 

16,1 

21,9 

20,5 

14,2 

13,7 

6,0 

0,9 

11,1 

1996 

0,6 

1,2 

4,1 

11,1 

12,2 

17,2 

17,5 

18,3 

12,9 

10,9 

6,1 

0,5 

9,4 

1997 

- 0,7 

6,8 

8,7 

8,5 

14,2 

17,0 

18,4 

21,7 

15,1 

9,7 

6,4 

4,8 

10,9 

1998 

4,6 

6,4 

7,7 

10,2 

16,2 

17,8 

17,6 

18,5 

15,2 

10,2 

3,7 

4,1 

11,0 

1999 

5,4 

3,2 

7,4 

10,1 

14,8 

15,8 

19,4 

17,8 

18,0 

10,0 

5,3 

4,2 

11,0 

2000 

3,4 

5,5 

6,8 

10,9 

14,9 

16,9 

14,8 

18,0 

15,3 

11,2 

7,9 

5,4 

10,9 

J/M 10 

3,3 

4,0 

7,2 

10,2 

14,4 

16,9 

19,1 

19,0 

15,1 

10,3 

6,2 

3,8 

10,8 

J/M 64 

2,4 

3,3 

6,3 

9,5 

13,7 

16,9 

18,5 

18,0 

15,0 

10,6 

6,3 

3,6 

10,3 

Max 

7,3 

8,8 

9,6 

12,3 

16,4 

20,1 

23,3 

21,7 

18,2 

13,7 

10,2 

8,1 

11,8 

Jahr 

1975 

1948 

1981 

1993 

1992 

1976 

1994 

1997 

1949 

1995 

1994 

1975 

1994 

Min 

- 6,4 

- 7,3 

2,4 

6,5 

11,0 

14,5 

14,8 

15,1 

11,9 

7,0 

2,5 

- 2,5 

8,6 

Jahr 

1940 

1956 

1962 

1938 

1987 

1991 

2000 

1956 

1952 

1974 

1993 

1933 

1956 


Tabelle 22.3. Monats- und Jahressummen des Niederschlags für Bonn-Friesdorf, 1933-2000, in mm. Quelle: Deutscher 
Wetterdienst. Letzte Zeile in jedem Block: JIM = Anzahl der Jahre und Mittel über diese Jahre 



pan 

Feb 

Mär 

Apr 

Mai 

Jun 

Jul 

Aug 

Sep 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 

1933 

37 

20 

5 

20 

79 

98 

46 

67 

32 

54 

62 

13 

533 

1934 

38 

22 

25 

66 

42 

119 

93 

46 

39 

76 

39 

78 

683 

1935 

48 

71 

15 

128 

50 

111 

11 

28 

83 

66 

28 

36 

675 

1936 

41 

53 

19 

129 

24 

104 

84 

117 

55 

55 

31 

31 

743 

1937 

76 

105 

52 

91 

54 

92 

38 

37 

58 

10 

29 

38 

680 

1938 

97 

28 

14 

56 

52 

24 

63 

163 

28 

58 

45 

57 

685 

1939 

57 

16 

80 

45 

25 

50 

75 

46 

50 

106 

82 

41 

673 

1940 

41 

52 

84 

69 

49 

71 

78 

44 

64 

11 

56 

62 

681 

J/M 8 

54 

45 

36 

75 

46 

83 

61 

68 

51 

54 

46 

44 

669 

1941 

40 

39 

64 

21 

31 

114 

57 

107 

20 

71 

35 

32 

631 

1942 

35 

58 

28 

25 

62 

56 

112 

54 

32 

52 

41 

38 

593 

1947 

20 

16 

53 

83 

48 

28 

57 

12 

23 

25 

72 

86 

523 

1948 

60 

36 

16 

45 

42 

66 

109 

136 

34 

28 

29 

37 

638 

1949 

18 

31 

40 

26 

113 

64 

26 

65 

30 

45 

71 

53 

582 

1950 

44 

80 

17 

53 

80 

66 

103 

83 

65 

29 

98 

55 

773 

J/M 6 

36 

43 

36 

42 

62 

65 

77 

76 

34 

41 

57 

50 

623 

1951 

86 

29 

53 

55 

94 

88 

75 

85 

83 

14 

86 

21 

769 

1952 

66 

43 

72 

28 

26 

56 

57 

141 

59 

61 

116 

43 

768 

1953 

25 

43 

12 

49 

34 

161 

62 

115 

51 

40 

4 

43 

639 

1954 

56 

23 

18 

27 

72 

98 

88 

90 

49 

71 

38 

64 

694 

1955 

48 

34 

27 

27 

64 

56 

84 

34 

81 

20 

33 

61 

569 

1956 

58 

20 

33 

38 

68 

116 

72 

92 

98 

71 

36 

39 

741 

1957 

41 

75 

64 

19 

72 

54 

113 

83 

132 

32 

44 

33 

762 
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Tabelle 22.3. {Fortsetzung) 



pan 

Feb 

Mär 

Apr 

Mai 

Jun 

Jul 

Aug 

Sep 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 

1958 

59 

68 

32 

30 

129 

63 

50 

117 

52 

59 

54 

62 

775 

1959 

53 

2 

43 

39 

50 

17 

6 

41 

2 

38 

42 

49 

382 

1960 

39 

26 

32 

52 

93 

44 

80 

138 

72 

101 

57 

70 

804 

J/M 10 

53 

36 

38 

36 

70 

75 

68 

93 

67 

50 

51 

48 

690 

1961 

59 

29 

22 

77 

62 

147 

77 

62 

57 

36 

52 

62 

742 

1962 

20 

63 

39 

42 

54 

12 

72 

68 

96 

27 

35 

82 

610 

1963 

29 

25 

32 

31 

54 

56 

74 

77 

34 

52 

65 

6 

535 

1964 

25 

34 

52 

31 

53 

50 

30 

48 

38 

40 

77 

33 

511 

1965 

83 

22 

41 

90 

60 

86 

180 

59 

57 

22 

41 

97 

838 

1966 

36 

46 

61 

89 

46 

82 

180 

43 

23 

94 

70 

114 

884 

1967 

30 

19 

48 

50 

74 

83 

82 

40 

76 

38 

71 

72 

683 

1968 

86 

36 

37 

15 

46 

100 

80 

186 

106 

52 

22 

25 

791 

1969 

36 

35 

38 

46 

54 

85 

57 

228 

30 

7 

58 

18 

692 

1970 

63 

86 

60 

69 

69 

33 

158 

62 

58 

92 

37 

46 

833 

J/M 10 

46 

39 

43 

54 

57 

73 

99 

87 

57 

46 

52 

55 

711 

1971 

19 

20 

26 

28 

81 

145 

25 

47 

14 

36 

78 

14 

533 

1972 

22 

11 

44 

38 

99 

90 

69 

57 

86 

29 

54 

18 

617 

1973 

21 

48 

16 

70 

44 

31 

52 

50 

61 

53 

44 

62 

552 

1974 

37 

37 

62 

8 

35 

78 

82 

69 

50 

103 

88 

84 

733 

1975 

65 

18 

60 

44 

16 

77 

67 

38 

68 

14 

75 

13 

555 

1976 

62 

23 

21 

16 

39 

18 

82 

14 

44 

52 

45 

28 

444 

1977 

33 

66 

30 

69 

47 

72 

82 

108 

22 

27 

98 

48 

702 

1978 

34 

39 

65 

22 

96 

37 

63 

44 

76 

28 

10 

52 

566 

1979 

54 

31 

79 

49 

67 

50 

44 

90 

24 

25 

72 

85 

670 

1980 

32 

34 

48 

40 

52 

76 

166 

83 

33 

32 

50 

49 

695 

J/M 10 

37 

32 

45 

38 

57 

67 

73 

60 

47 

39 

61 

45 

606 

1981 

81 

30 

104 

37 

87 

115 

54 

84 

78 

78 

82 

85 

915 

1982 

58 

20 

46 

48 

68 

91 

29 

57 

47 

144 

45 

76 

729 

1983 

70 

47 

72 

61 

120 

37 

15 

14 

50 

18 

38 

60 

602 

1984 

74 

81 

11 

44 

173 

55 

64 

57 

193 

58 

59 

37 

906 

1985 

53 

23 

45 

63 

58 

111 

59 

62 

35 

14 

25 

38 

586 

1986 

94 

6 

64 

66 

60 

64 

58 

48 

48 

69 

20 

65 

662 

1987 

54 

70 

74 

34 

69 

124 

53 

77 

77 

48 

73 

27 

780 

1988 

60 

50 

144 

46 

28 

34 

65 

32 

57 

51 

78 

96 

741 

1989 

26 

38 

52 

135 

27 

59 

58 

48 

51 

42 

30 

70 

636 

1990 

16 

87 

29 

44 

22 

98 

32 

101 

75 

22 

68 

56 

650 

J/M 10 

58 

45 

64 

57 

71 

78 

48 

58 

71 

54 

51 

61 

720 

1991 

34 

10 

40 

50 

29 

84 

64 

25 

36 

37 

70 

83 

562 

1992 

24 

31 

60 

37 

22 

170 

91 

99 

33 

74 

57 

56 

754 

1993 

67 

25 

8 

42 

118 

38 

98 

39 

124 

99 

25 

127 

810 

1994 

62 

33 

73 

39 

71 

51 

73 

59 

81 

40 

58 

53 

693 

1995 

99 

62 

60 

60 

65 

78 

100 

54 

76 

27 

59 

34 

774 

1996 

8 

34 

32 

4 

65 

73 

80 

159 

52 

79 

18 

47 

651 

1997 

8 

63 

39 

48 

62 

129 

70 

35 

23 

49 

47 

59 

632 

1998 

29 

7 

68 

52 

67 

87 

51 

53 

143 

141 

74 

32 

804 

1999 

83 

69 

84 

76 

45 

67 

41 

64 

46 

54 

42 

79 

714 

2000 

35 

82 

77 

31 

51 

73 

188 

114 

105 

62 

31 

45 

894 

J/M 10 

44 

41 

54 

43 

59 

85 

85 

70 

71 

66 

48 

61 

728 

J/M 64 

47 

40 

46 

49 

61 

75 

73 

73 

58 

50 

52 

52 

682 

Max 

99 

105 

144 

135 

173 

170 

188 

228 

193 

144 

116 

127 

915 

Jahr 

1995 

1937 

1988 

1989 

1984 

1992 

2000 

1969 

1984 

1982 

1952 

1993 

1981 

Min 

8 

2 

5 

4 

16 

12 

6 

12 

2 

7 

4 

6 

382 

Jahr 

1997 

1959 

1933 

1996 

1975 

1962 

1959 

1947 

1959 

1969 

1953 

1963 

1959 
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Tabelle 22.4. Klimadaten der Station Bonn-Friesdorf; Periode 1951-1980. Absolute Maxima und Minima von gelten 
für 1934-1990 (ohne 1939-1948).bedeutet Lufttemperatur; ihre Monatsmittel, Jahresmittel, Maxima und Minima 
sind in °C angegeben. N = Niederschlag; „Tage mit N“ sind hei mindestens 0,1 mm pro Tag gezählt. Mm = Monatsmittel. 
Quelle: Deutscher Wetterdienst 



Tabelle 22.5. Klimadaten der Station München-Nymphenburg; Periode 1961-1990. Erklärungen wie Tabelle 22.4. Quelle; 
Deutscher Wetterdienst 
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mittel der Lufttemperatur charakterisieren einen 
besonders kalten/warmen Januar in Deutschland? 
Gibt es Unterschiede in diesen Januar-Mittelwerten 
zwischen Orten wie Hamburg, Bonn, München und 
Berlin? Wie unterscheidet sich generell das Klima 
dieser vier Orte? Wann gibt es klimatologisch den 
ersten Schnee, wann den letzten Frost? An wieviel 
Tagen im Sommer liegt das Maximum der Lufttem¬ 
peratur bei oder über 25 °C? Die letzte Frage ist die 
nach der Anzahl der Sommertage; genauso kann 
man nach den heißen Tagen (Maximum > 30 °C), 
Frosttagen (ein Frosttag ist definiert als ein Tag, an 
dem das Minimum der 2 m-Lufttemperatur unter 
0 °C, das Maximum aber bei oder über 0 °C liegt) 
und nach den Eistagen (bei diesen liegt auch das 
Maximum unter 0 °C) fragen. Dies sind nur Beispie¬ 
le von Fragen, die sich beliebig vermehren lassen 
und zu denen die vielen in der Literatur vorhande¬ 
nen Klimatabellen (so z. B. auch die in diesem Buch 
wiedergegebenen) Antworten bereit halten. Bei der 
soeben erwähnten „Auszählung besonderer Tage“ 
definiert man z. B. auch heitere Tage als solche mit 
einem Tagesmittel der Bewölkung kleiner als 2/10, 
trübe Tage mit einem Tagesmittel der Bewölkung 
größer als 8/10 und Gewittertage als solche, an de¬ 
nen wenigstens ein Donner gehört wird. Daten zu 
den besonderen Tagen findet der Leser z. B. in den 
Tabellen 22.4 und 22.5. 


22.2 Klimadiagramme 

Graphische Darstellungen sind anschaulicher als 
Zahlenkolonnen. Diese Überlegimg liefert den Über¬ 
gang von den Klimatabellen zu den Klimadiagram¬ 
men, die man für die einzelnen Klimaelemente 
zeichnet. Auch hier gibt es eine solche Fülle von 
Beispielen, dass wir uns in diesem Abschnitt auf 
wenige typische Diagramme beschränken. 

Einfache vergleichende Klimadiagramme zei¬ 
gen die Bilder 22.1a-h. Sie enthalten mehrere Zeit¬ 
reihen in je einem Diagramm. Hierbei sind die Kli¬ 
maelemente Luftdruck, Lufttemperatur und Nie¬ 
derschlag für die angegebenen Stationen darge¬ 
stellt. Die diesen Kurven zugrunde liegenden Wer¬ 
te sind lang)ährige Monatsmittel bzw. beim Nieder¬ 
schlag Monatssummen. Sie gelten für die Perioden, 
die in Tabelle 22.6 angegeben sind. Der genannten 


Tabelle können auch eine Reihe anderer Angaben 
zu den hier erwähnten Stationen entnommen wer¬ 
den. Ein Verständnis der unterschiedlichen Jahres¬ 
gänge ergibt sich unmittelbar aus dem Verständ¬ 
nis der Allgemeinen Zirkulation der Atmosphäre. 
Bei einer guten Kenntnis der AZA kann man sich 
auch überlegen, wie für bestimmte Orte auf der Er¬ 
de derartige Jahresgänge aussehen oder welches 
Klima ein bestimmter Ort zu einer bestimmten Zeit 
im Jahr hat. Die in den Diagrammen gezeigten 
Jahresgänge werden im Folgenden diskutiert. 

Bild 22.1a zeigt Jahresgänge des Luftdruckes für 
Stationen in einem Schnitt von Ost-Sibirien bis zum 
östlichen Nordatlantik. Das Klima von Jakutsk in 
Ost-Sibirien ist bestimmt durch das starke winter¬ 
liche asiatische Festlandhoch (Kältehoch) und das 
sommerliche Festlandtief (Wärmetief). Man beach¬ 
te die große Amplitude des Jahresgangs des Luft¬ 
drucks, die in Tobolsk in West-Sibirien bereits 
schwächer ist, in Moskau noch schwächer ausge¬ 
prägt erscheint und in Bonn nicht mehr existiert. 
In Valentin an der Südwestspitze Irlands ist der 
Luftdruck im Sommer etwas höher als im Winter, 
was mit der Verlagerung des Subtropenhochs mit 
dem Sonnenstand zusammenhängt. In Thorshavn 
(Färöer-Inseln) ist das Winterminimum wegen der 
Nähe zum Island-Tief erheblich stärker ausgeprägt 
als in Valentin. In München macht sich im Sommer 
der Einfluss des Subtropenhochs, im Winter zusätz¬ 
lich der des Festlandhochs bemerkbar; das Mini¬ 
mum tritt im April auf. 

Bild 22.1b zeigt Temperatur-Jahresgänge für Ja¬ 
kutsk (62° N), Archangelsk (65° N), Hamburg (54° N) 
und München (48° N), bei denen sich die Juli-Wer¬ 
te kaum unterscheiden, während bei den Januar- 
Werten eine Spreizung von über 40 °G vorliegt. Ex¬ 
trem ist das Klima von Jakutsk in Ostsibirien mit 
einem Jahresgang von über 60 °G, einem langjähri¬ 
gen Januar-Monatsmittel von -43 °G, einem abso¬ 
luten Minimum von unter -60 °G und dem höchs¬ 
ten langjährigen Juli-Monatsmittel der gezeigten 
4 Stationen bei fast 20 °G. Archangelsk ist im Som¬ 
mer wegen seiner nördlicheren Lage etwas kälter 
als Hamburg und München. Wegen des Einflusses 
des Nordpolarmeeres ist es im Sommer deutlich 
kälter als Jakutsk, das nur 21 / 2 ° südlicher liegt, aber 
extrem kontinental beeinflusst wird. Letzteres führt 
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Tabelle 22.6. Ergänzende Angaben zu den Stationen und Diagrammen (der Klimaelemente Luftdruck P, Lufttemperatur T 
und Niederschlag N) der Bilder 22.1a-h 


Station 

Element 

geogr. Breite 

geogr. Länge 

Höhe über 

NN in m 

Periode 

Jahressumme des 
Niederschlags in mm 

Archangelsk 

T 

64 ° 35 'N 

40 ° 30'0 

13 

1941-1970 

- 

Athen 

N 

37 ° 58 'N 

23 ° 43'0 

107 

1941-1970 

385 

Bonn 

P N 

50 ° 44 'N 

7 ° 04 'O 

75 

1941-1970 

674 

Calbe 

N 

5 r 48 'N 

ir 47'0 

60 

1891-1930 

461 

Dakar 

T N 

14 ° 44 'N 

17 ° 30 'W 

24 

1951-1970 

583 

Djakarta 

T 

6 ° 11 'S 

106 ° 50'0 

6 

1941-1970 

- 

Freetown 

N 

8 ° 30 'N 

13 ° 14 'W 

11 

1941-1970 

3 373 

Flamburg 

T 

53 " 38 'N 

lO ' OO'O 

15 

1951-1970 

- 

Flelgoland 

N 

54 ° 11 'N 

7 ° S 4'0 

39 

1891-1930 

718 

Jakutsk 

PTN 

62 ° 01 'N 

129 ° 43'0 

106 

1941-1970 

209 

Jan Mayen 

N 

70 ° 57 'N 

8 ° 40 'W 

9 

1941-1970 

643 

Kew 

N 

5 r 28 'N 

0 ° 19 'W 

10 

1941-1970 

599 

Mailand 

N 

45 ° 27 'N 

9 ° 11'0 

147 

1941-1970 

929 

Moskau 

P N 

55 ° 49 'N 

37 ° 33'0 

176 

1941-1970 

608 

München 

PTN 

48 ° 08 'N 

ir 42'0 

527 

1951-1980 

944 

Nagpur 

T 

2 r 06 'N 

79 " 03 'O 

310 

1941-1970 

- 

Neapel 

N 

40 ° 51 'N 

14 ° 18'0 

72 

1961-1980 

997 

Sansibar 

N 

6 ° 13 'S 

39 ° 13'0 

15 

1941-1970 

1475 

St . Louis 

T 

16 ° 03 'N 

16 ° 27 'W 

4 

1951-1970 

- 

Timbuktu 

N 

16 ° 44 'N 

3 ° 00 'W 

264 

1949-1970 

209 

Thorshavn 

P N 

62 ° 01 'N 

6 ° 46 'W 

24 

1941-1970 

1429 

Tobolsk 

P N 

58 ° 12 'N 

68 ° 14'0 

96 

1941-1970 

442 

Toronto 

N 

43 ° 40 'N 

79 ° 24 'W 

111 

1941-1970 

791 

Valentia 

P N 

srse'N 

10 ° 15 'W 

14 

1941-1970 

1 395 

Valepp 

N 

47 ° 36 'N 

irS 3'0 

885 

1891-1930 

1 760 


dann auch zu der viel stärkeren Winterkälte in Ja- 
kutsk im Vergleich zu Archangelsk. München ist im 
Winter 2 °C kälter als Hamburg, im Sommer 1 °C 
wärmer, was damit zusammenhängt, dass München 
mit 550 m ü. NN höher liegt und einen viel gerin¬ 
geren maritimen Einfluss aufweist. Bei den vier ge¬ 
zeigten Stationen resultieren die Unterschiede im 
Jahresgang der Lufttemperatur aus der mit der 
Land-Wasser-Verteilung verbundenen mehr kon¬ 
tinentalen oder mehr maritimen Lage und weniger 
aus dem mit der unterschiedlichen geographischen 
Breite gekoppelten unterschiedlichen Sonnenstand. 
Aber die Jahresgänge sind alle an den Jahresgang 
des Sonnenstandes gebunden. 


Drei andere Temperaturverläufe zeigt Bild 22.1c: 
Djakarta (6°S) als Station in den inneren Tropen, 
Nagpur (21° N) im Gebiet des Indischen Monsun- 
Klimas und Dakar (15°N) an der Westspitze Afri¬ 
kas. Alle drei Temperaturverläufe unterscheiden 
sich deutlich von denen des Bildes 22.1b, die Ver¬ 
läufe von Nagpur und Dakar besitzen nicht die 
strenge Bindung an den Jahresgang des Sonnen¬ 
standes. Djakarta zeigt einen sehr ausgeglichenen 
Gang, wie er für die inneren Tropen charakteris¬ 
tisch ist. Die Jahresschwankung beträgt nur ~2 °G, 
die mittlere Tagesschwankung dagegen ~7 °G. Die 
im Diagramm erkennbare geringe Schwankung 
hängt mit der Verschiebung der Lage der ITGZ zu- 
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Bild 22.1 a-c. Zeitreihen von langjährigen Monatsmitteln des Luftdrucks und der Lufttemperatur für verschiedene Orte 
auf der Erde. Bilder: A. Alkhalaf (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 
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sammen. In Dakar wird der Temperaturverlauf im 
Winter durch den NO-Passat,im Sommer durch die 
nach N vordringende ITCZ bestimmt. Diese erreicht 
im August an der Westküste Afrikas ihre nördlichs¬ 
te Lage bei ~12°N. Die Wassertemperatur beträgt 
dort zu dieser Zeit ~27 °C. An die nördlichste Lage 
der ITCZ ist das Niederschlagsmaximum gekop¬ 
pelt (s. Bild 22.1g). Die Temperatur bleibt bis Okto¬ 
ber hoch (Bild 22.1c). Die Niederschläge fallen in 
Verbindung mit den im Bereich der ITCZ von Os¬ 
ten nach Westen wandernden Cloud Cluster (s. Ab- 
schn. 21.4). Der Taupunkt beträgt zu dieser Zeit 
24 °C. Um diesen Wert richtig einschätzen zu kön¬ 
nen, möge der Leser bedenken, dass die Schwüle¬ 
grenze durch einen Taupunkt von 15 °C definiert 
ist. In Nagpur finden wir einen sehr sonderbaren 
Jahresgang mit zwei Maxima; man spricht auch vom 
Indischen Typus des Temperaturganges. Das erste 
Maximum liegt im Mai bei Beginn des Sommer¬ 
monsun (SW-Monsun), das zweite sehr flache im 
September nach Ende des Sommermonsun. Wegen 
der Monsunbewölkung und der Verdunstung des 
im Monsun fallenden Niederschlages kann die Tem¬ 
peratur nicht mehr so hoch ansteigen. Deshalb liegt 
das Hauptmaximum der Temperatur bereits vor 
dem Eintritt des Sonnenhöchststandes. Die Mon¬ 
sun-Einsattelung der Temperaturkurve von Mai bis 
September fällt mit der Regenzeit zusammen. (In 
Dakar ist das anders; dort fällt das Maximum der 
Temperatur in die Regenzeit.) Das Nachlassen des 
Monsun-Regens hat einen Temperaturanstieg zur 
Folge. 

Mit Bild 22.Id wenden wir uns den Nieder¬ 
schlagsdiagrammen zu. Die Jahresgänge des Nie¬ 
derschlages sind von den unterschiedlichen Nie¬ 
derschlagsprozessen abhängig. Das sind: 

a frontale Niederschläge oder solche an synopti¬ 
schen Konvergenzzonen, 
b orographische Niederschläge und 
c konvektive (Schauer-) Niederschläge. 

Dies ist keine sich gegenseitig ausschließende Ein¬ 
teilung, denn auch (a) und (b) können Schauercha¬ 
rakter haben, (a) und (c) werden je nach den Um¬ 
ständen im Bereich von Gebirgen verstärkt oder 
auch abgeschwächt, und konvektive Instabilitäten 
(Schauer) können gerade an Fronten und an Gebir¬ 


gen ausgelöst werden. Die Einteilung soll nur die 
Hauptursachen kennzeichnen. Das sind die fronta¬ 
le Querzirkulation im Falle (a) (s. Abschn. 20.2), das 
Aufsteigen der anströmenden Luft an einem Gebir¬ 
ge im Falle (b) und die Entwicklung von Konvekti¬ 
onszellen in einer labilen Schichtung im Falle (c) 
(s. Kap. 12). Jede dieser Ursachen kann aber auch 
ohne eine Beeinflussung durch eine der anderen zu 
Niederschlag führen, aber meist ist das Geschehen 
komplex, wie bereits angedeutet. Die Häufigkeit des 
Auftretens dieser Ursachen hängt eng mit der All¬ 
gemeinen Zirkulation der Atmosphäre zusammen: 
so sind z. B. frontale Niederschläge ein Gharakte- 
ristikum der Mittelbreiten-Zyklonen. Das Absinken 
im Subtropenhoch führt zu großer Trockenheit in 
der gesamten Troposphäre und verhindert jegliche 
Art von Niederschlagsbildung. 

Außerdem ist zu beachten, dass es klimatolo- 
gisch (natürlich nicht im Einzelfall) bei höheren 
Temperaturen allgemein höhere Niederschläge gibt; 
die Ursache dafür läßt sich aus der Dampfspan¬ 
nungskurve ableiten. Bei den tiefen Temperaturen 
der Arktis wird im Kondensationsprozess deutlich 
weniger Wasser frei als in den Tropen. 

In Bild 22. Id sind Zeitreihen des Niederschlags für 
einige der Stationen gezeichnet, für die in Bild 22.1a 
der Luftdruck dargestellt ist: Jakutsk in Ost-Sibirien 
ist recht trocken. Von Tobolsk über Moskau nach 
Bonn wird es niederschlagsreicher, und München 
hat unter den gezeigten 5 Stationen am meisten Nie¬ 
derschlag wegen des Einflusses der nahen Alpen. 
Alle diese Stationen zeigen ein Niederschlags-Ma¬ 
ximum im Sommer, man spricht einfach von Som¬ 
merregen. 

Interessant ist die Variation bei einem Vergleich 
der fünf in Bild 22. le gezeigten Stationen, von de¬ 
nen Thorshavn und Valentia im Bereich der Mittel¬ 
breiten-Zyklonen, die im Winter besonders stark 
sind, Winterregen aufweisen. Auch Nenpe/im Mittel¬ 
meerklima hat Winterregen. Dieser ist nur wenig 
schwächer als an den Stationen im nordöstlichen 
Atlantik. Aber Neapel ist im Sommer sehr trocken. 
Die Niederschläge im Mittelmeer-Raum werden 
durch die im Winter häufig in dieses Gebiet hinein¬ 
ziehenden Mittelbreitenzyklonen und natürlich 
auch durch konvektive Störungen verursacht. Kew 
bei London, das den Übergang zwischen dem Ge¬ 
biet des Winterregens (z. B. Valentia und Thors- 



22.2 ■ Klimadiagramme 


361 




Bild 22.1 d-e. Zeitreihen von langjährigen Monatsmitteln des Niederschlags für verschiedene Orte auf der Erde. Bilder: 
A. Alkhalaf (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 


havn) und dem des Sommerregens (z. B. Bonn und 
München) repräsentiert, zeigt einen ausgeglichenen 
Jahresgang des Niederschlages. Mailand kann als 
Übergangs-Station zwischen dem Mittelmeer-Re¬ 
gime und den Alpen betrachtet werden; es weist 
dabei eine interessante Doppelwelle mit 2 Maxima 
im Mai und November auf. 

Bild 22. If vergleicht 3 Stationen miteinander: 
das relativ trockene Athen im Mittelmeerklima mit 
einer Jahressumme des Niederschlages von 385 mm, 
Jan Mayen polseits des nördlichen Polarkreises mit 
einer Jahressumme von 643 mm und das in etwa 
auf derselben Breite wie Florenz liegende Toronto 


mit 791 mm. Die Kurven dieser drei Stationen sind 
recht verschieden. Der Jahresgang für Toronto ist 
verhältnismäßig ausgeglichen mit einem schwachen 
Sommer-Maximum. Athen hat eine ausgeprägte 
Winterregen-Struktur und Jan Mayen ein Minimum 
im Mai und ein Maximum im September. Im Win¬ 
ter liegt Jan Mayen zu weit nördlich und ist zu kalt, 
um so starke Niederschläge aufzuweisen, wie man 
sie etwa in Valentin und Thorshavn (s. Bild 22. le) 
beobachtet. 

Afrikanische Niederschlagskurven zeigt Bild 22. lg 
mit den Stationen Sansibar (6°S, an der Ostküste 
Afrikas), Freetown (8°N, an der SW-Küste von 
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Bild 22.1 f-h. Zeitreihen von langjährigen Monatsmitteln des Niederschlags für verschiedene Orte auf der Erde. Bilder: 
A. Alkhalaf (Meteor. Inst. Univ. Bonn) 
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a b d e 

München (515 m) 8,0° 959 

[30] 
c 

o 



50 °C, 100 mm 


40 °C, 80 mm 


30 °C, 60 mm 


20 °C, 40 mm 


10°C, 20 mm 


0 °C, 0 mm 


Bild 22.2. Schema der Klimadiagramme von Walter und Lieth (1967) mit Erläuterung der Eintragungen. Mit „Tempera¬ 
tur“ ist die in 2 m Höhe gemessene Lufttemperatur gemeint. Alle Temperaturangaben in °C. In dem hier wiedergegebe¬ 
nen Beispiel für München sind die Werte von Tabelle 22.5 benutzt; nur die Angaben zu i, g und s stammen aus einer an¬ 
deren Quelle. Im Beispiel fehlen die Buchstaben m und p, da es im Klima von München keine Dürrezeit und auch keine 
Trockenzeit gibt, 
fl - Station, Ortsname 
b - Höhe über NN 

c - Zahl der Beobachtungsjahre (eventuell erste Zahl für die Temperatur und zweite für den Niederschlag) 

d - Jahresmittel der Temperatur 

e - mittlere jährliche Niederschlagssumme in mm 

/ - mittleres tägliches Minimum der Temperatur des kältesten Monats 

g - absolutes Minimum der Temperatur = tiefste gemessene Temperatur 

h - mittleres tägliches Maximum der Temperatur des wärmsten Monats 

i - absolutes Maximum der Temperatur = höchste gemessene Temperatur 

j - Jahresmittel der täglichen Temperaturschwankung 

k - Kurve der Monatsmittel der Temperatur; 1 Skalenteil entspricht 10 °C 

l - Kurve der mittleren Monatssummen des Niederschlags; 1 Skalenteil entspricht 20 mm 

m - Dürrezeit: punktiert 

n - humide Jahreszeit: vertikal schraffiert 

o - mittlere Monatssummen des Niederschlags, die 100 mm übersteigen, hervorgehoben durch eine geschwärzte Flä¬ 
che; der Maßstab ist auf 1/10 reduziert 

p - Trockenzeit: Niederschlagskurve ist erniedrigt (1 Skalenteil entspricht 30 mm); die Fläche darüber ist horizontal 
gestrichelt 

q - Monate mit mittlerem Tagesminimum der Temperatur unter 0 °C {schwarz) 
r - Monate mit absolutem Minimum der Temperatur unter 0 °C {schräg schraffiert) 

s - mittlere Andauer von Tagesmitteln der Temperatur über 0°C {halbfette Zahl), bzw. mittlere Dauer der frostfreien 
Periode {kursive Zahl) in Tagen 


Nord-Afrika), Dakar (15°N, 800 km nordwestlich 
von Freetown) und Timbuktu (17°N in der Savan- 
nen-Zone, 1600 km ostnordöstlich von Dakar). Ge¬ 
meinsam ist allen vier Kurven, dass ihre Maxima 
durch die ITCZ bedingt sind. Sie führt in Sansibar 


südlich des Äquators im April und November zu 
Maxima; wir erkennen ein weiteres Beispiel einer 
Doppelwelle einer Niederschlagskurve. Freetown 
erfährt kräftige Niederschläge von April bis Novem¬ 
ber mit einer Jahressumme von über 3 m. Dakar 
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Los Angeles (95 m) 17,0° 385mm 





Archangelsk (10 m) 0,4° 466 



Bild 22.3. Beispiele von Klima-Diagrammen nach Walter und Lieth. Bei den Diagrammen für Archangelsk und Karskije 
Vorota kennzeichnet der Buchstabe s {t) die Zahl der Tage mit Mitteltemperaturen über -HO °C (-10 °C); s. auch das Dia¬ 
gramm für Oimekon in Bild 22.4. Aus Walter et al. (1975) 
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Bild 22.4. Beispiele von Klimadiagrammen nach Walter und Lieth für extreme Klimate: Cherrapunji in Assam, Zeehan an 
der Westküste Tasmaniens, Luxor am Nil, Azizia in Tripolitanien (Libyen), Calabozo in der Orinoko-Savanne und Oimekon 
in Ostsibirien. Aus Walter et al. (1975) 


liegt klimatologisch nördlich der ITCZ, erlebt aber 
durch ihr Herannahen von Süden ab Juni eine deut¬ 
liche Zunahme der Niederschlagsaktivität. Dassel¬ 
be gilt für das weiter nördlich und weit vom Meer 
entfernt hegende Timbuktu mit wesentlich verrin¬ 
gerten Niederschlagssummen. 

Mit einem innerdeutschen Niederschlagsdia¬ 
gramm (Bild 22.1h) beschließen wir die Serie die¬ 
ser Bilder. In der Valepp (Schlierseer Berge südlich 
von München) finden wir in jedem Monat die 
höchsten Niederschläge der ausgewählten vier Sta¬ 
tionen; die Jahressume hegt bei ~1 800 mm. Mün¬ 
chen (Jahressume -950 mm) hegt auch im Ein¬ 


flussbereich der Alpen. Helgoland (Jahressumme 
-700 mm) weist ein Herbstmaximum auf. Eine 
der trockensten Stationen in Deutschland ist wohl 
Calbe östlich (im Lee) des Harzes mit einer Jahres¬ 
summe von nur -460 mm. 

Ganz besonders erwähnt werden müssen die 
von Walter und Lieth entwickelten Klimadiagram¬ 
me, die auf kleinstem Raum eine Fülle von Infor¬ 
mationen beinhalten. Auf der Basis dieser Diagram¬ 
me haben die Autoren einen Klimadiagramm-Welt- 
atlas und Klimadiagramm-Karten (s. die Literatur- 
Zusammenstellung zu Beginn des Kapitels) ge¬ 
schaffen. 
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Bild 22.5a. 

Langjährige Tagesmittel 
der Lufttemperatur. 

Aus: Klima-Atlas von 
Niedersachsen, Deutscher 
Wetterdienst (1964) 



Hier seien einige Kostproben dieser Diagram¬ 
me gegeben, vor allem aber soll das Schema erläu¬ 
tert werden. Letzteres geschieht durch Bild 22.2. Die 
Abszisse wird durch die 12 Monate gebildet, wobei 
z. B. der Januar zwischen dem ersten und dem zwei¬ 
ten sichtbaren Teilstrich liegt und der Januar-Mit¬ 
telwert der entsprechenden Kurven in der Mitte 
zwischen den Teilstrichen eingetragen wurde. In 
dem erklärenden Bild 22.2 sind die einzelnen Cha¬ 
rakteristika mit kursiv gesetzten Buchstaben mar¬ 
kiert und im Textteil darunter unter den gleichen 
Buchstaben erläutert. Beispiele sind in den Bil¬ 
dern 22.3 und 22.4 zu finden. 


Zwei andere interessante Beispiele von Klima¬ 
diagrammen zeigt Bild 22.5. In den Pentadenmit- 
teln für den Brocken (mit 1139 m über NN die 
höchste Erhebung im Harz) sieht man sehr schön, 
wie an dieser Bergstation mit dem Einbruch der 
„Schafskälte“ Anfang Juni der frühsommerliche 
Temperaturanstieg unterbrochen wird. Man kann 
sich eine sinus-ähnliche Kurve der Sommertempe¬ 
ratur zwischen April und Oktober mit einem Ma¬ 
ximum im Juli vorstellen. In den Pentadenmitteln 
der Bergstation wird diese aber zwischen Anfang 
Juli und Ende August durch Kaltluftadvektion in 
ihrem oberen Teil gekappt. 
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Bild 22.5b. 

Langjährige Pentaden- 
mittel der Lufttemperatur. 
Aus: Klima-Atlas von 
Niedersachsen, Deutscher 
Wetterdienst (1964) 



22.3 Klimaatlanten 

Bei einer flächenhaften Betrachtung des Klimas 
bietet sich die Darstellung je eines Klima-Elemen¬ 
tes auf einer Landkarte an. Die Summe von derar¬ 
tigen Karten ist dann ein Klimaatlas. Ein Welt- 
klimaatlas ist z. B. das Werk von R. Geiger (s. Litera¬ 
tur-Zusammenstellung zu Beginn des Kapitels un¬ 
ter C.A) in Form von 12 Wandkarten. Regionale 
Klimaatlanten, die teilweise mehr als 50 Karten ent¬ 
halten, gibt es z. B. für alle Bundesländer. Es lohnt 
sich, solche Atlanten zur Hand zu nehmen, in ih¬ 


nen zu lesen und auch den teilweise ausführlichen 
Text zu studieren. 


22.4 Klimakarten 

Als Klimakarte verstehen wir hier eine einzige Kar¬ 
te, auf der charakteristische Klimate unterschieden 
sind, so dass die gesamte Information über das Kli¬ 
ma auf einer Karte verdichtet erscheint. Um sie 
zeichnen zu können, bedarf es einer Klassifikation 
der charakteristischen Klimate (z. B. mit Hilfe von 
Lufttemperatur- und Niederschlagswerten oder aus 







Tabelle 22.7. Schlüssel zur Bestimmung der Klimaformel von Koppen und Geiger. T = Lufttemperatur, N = Niederschlag, Mm = Monatsmittel der Lufttemperatur, 
Jm = Jahresmittel der Lufttemperatur, {Jmj - Zahlenwert von Jm in ”C. Die Bedeutung der Buchstaben, die zusätzlich zu den im Text erläuterten hier auftreten (das sind 
w', w", s', s" und k'), ergibt sich unmittelbar aus den Klassifikationskriterien. => bedeutet „gehe zu“. Fette Buchstaben kennzeichnen Ergebnisse 
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Werten des Strahlungs- und Energiehaushaltes); 
diese nennen wir kurz Klimaklassifikation. 


22.4.1 Die Klimaklassifikation 
von Koppen und Geiger 

Als Beispiel wird hier die Klima-Karte von Wladimir 
Koppen (1846-1940) und Rudolf Geiger (1894-1981) 
näher erläutert. Es ist eine Weltkarte, der eine glo¬ 
bale Klima-Klassifikation zu Grunde liegt. Obwohl 
die Originalkarte von Koppen aus dem Jahre 1918 
stammt, haben spätere Klima-Karten-Entwürfe an¬ 
derer Autoren sie in ihrer Einfachheit und Prakti¬ 
kabilität nie übertroffen. Eine verbesserte Karte von 
Koppen und Geiger erschien 1928, und schließlich 
brachte Geiger 1954 eine neuerdings verbesserte 
Karte heraus, die dann 1961 ihre letzte Auflage er¬ 
lebte. Diese Wandkarte („Klima der Erde“ 1:16 Mill. 
von W. Koppen und R. Geiger, Verlag Klett-Perthes, 
Gotha) findet sich als Reproduktion am Ende die¬ 
ses Buches. Sie zeigt auf den ersten Blick eine sehr 
reichhaltige Unterteilung in viele verschiedene Kli¬ 
magebiete. Eine so differenzierte Gliederung läßt 
erwarten, dass die Karte gut brauchbar ist für je¬ 
den, der Klima-Informationen auf der globalen Ska¬ 
la benötigt. Das Einteilungs-Schema, die Klima- 
Klassifikation, mag auf den ersten Blick kompliziert 
erscheinen, ist aber recht einfach, wie sich beim nä¬ 
heren Studium zeigt. Das Schema wird im Folgen¬ 
den schrittweise erläutert: 

Jedes Klima wird im Prinzip durch drei Buch¬ 
staben beschrieben: 

Der erste Buchstabe kennzeichnet die Hauptkli- 
mate, dabei werden nur große Buchstaben benutzt: 

A Tropische Klimate in der Karte rot-rosa 

B Trockenklimate gelb-hellbraun 

G Warmgemäßigte Klimate grün-dunkelbraun 

D Schneeklimate violett-grauviolett 

E Eisklimate blau 

Der zweite Buchstabe kennzeichnet den Nieder¬ 
schlag unter Berücksichtigung der Jahressumme 
und der jahreszeitlichen Verteilung. Dabei werden 
große (S und W) und kleine Buchstaben benutzt. 

S Steppenklima 

W Wüstenklima 


(S und W als weitere Unterteilung der Trocken¬ 
klimate) 

f feucht, d. h. alle Monate ausreichend Nieder¬ 
schlag für die Vegetation 

m trotz Trockenzeit gibt es einen Urwald; m kommt 
nur in Monsungebieten vor 

s Trockenzeit im Sommer der betreffenden Halb¬ 
kugel 

w Trockenzeit im Winter der betreffenden Halb¬ 
kugel 


Man sieht in der Kartenreproduktion, dass auch 
noch die Zeichen (w), w', w" und s' Verwendung 
finden; sie sind dort auch erklärt, f entspricht dem 
anderswo (z. B. bei A. Penck) oft benutzten „voll¬ 
humiden Klima“, s und w dem semihumiden Kli¬ 


ma. 

Der dritte Buchstabe kennzeichnet die Lufttem¬ 
peratur in 2 m Höhe; es werden nur kleine Buch¬ 
staben benutzt. Mit Mm = langjähriges Monats¬ 
mittel und Jm = langjähriges Jahresmittel der Luft¬ 
temperatur gilt 


h 

k 


heißer Sommer 
warmer Sommer 

kühler Sommer 
kühler Sommer 

und 

extrem kontinental 


größtes Mm > 22 °G 
größtes Mm < 22 °G, 
vier Mm> 10°G 
weniger alsvierMm>10°G 
weniger als vier Mm > 10 °G 
und 

kleinstes Mm < -38 °G 


heißes Trockenklima Jm > 18 °G 
kaltes Trockenklima Jm < 18 °G 

(h und k nur bei B) 


Wenn man alle möglichen Kombinationen der 
ersten und dritten Buchstaben aufschreibt, erhält 
man alle thermischen Definitionen, die in der Klas¬ 
sifikation enthalten sind. Die zweiten Buchstaben 
spielen dabei keine Rolle. 


A alleMm>18°G Im A-Klima spielen die drit¬ 
ten Buchstaben keine Rolle, 
da der thermische Unter¬ 
schied zwischen Sommer 
und Winter gering ist; s. Kli¬ 
madiagramme für die Tro¬ 
pen 

B h Jm>18°G 

k Jm<18°G 
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C -3 °C < klein- a 

stesMm<18°C b 

c 

D kleinstes Mm a 

<-3°C b 

(d. h.D^C) 
und c 


größtes Mm > 10 °C d 
(d. h. D Ti E) 

E größtes Mm < 10 °C 


größtes Mm > 22 °C 
größtes Mm < 22 °C; 
4Mm> 10°C 
weniger als 4 Mm > 10 °C 
größtes Mm > 22 °C 
größtes Mm < 22 °C; 
4Mm> 10°C 
weniger als 4 Mm > 10 °C 
kleinstes Mm < -38 °C 
und 

weniger als 4 Mm > 10 °C 


Nach den Temperaturverhältnissen werden also 
11 Klimagebiete unterschieden. Als Schwellentem¬ 
peraturen dienen dabei die Mm von 22 °C; 18 °C; 
10 °C; -3 °C; -38 °C und das Jm von 18 °C. 

Diese Temperaturen haben bei Köppen folgen¬ 
de Bedeutung: 


-38 °C ist der Erstarrungspunkt des Quecksilbers; 
Köppen spricht von „Quecksilberfrösten“. 

-3 °C Die Isotherme des kleinsten Monatsmittels 
von -3 °C sah Köppen als Grenze zwischen 
kontinentalem und ozeanischem Klima an; 
der Leser möge die -3 °C-lsotherme auf ei¬ 
ner Karte der mittleren Lufttemperatur für 
den Monat Januar suchen. 

+ 10 °C Wald gibt es nur dort, wo mindestens ein 
Mm der Temperatur größer als 10 °C ist. 

+ 18 °C Palmen gedeihen bei tieferen Jahresmittel¬ 
werten der Temperatur nicht mehr, vertra¬ 
gen zudem keine niedrigen Wintertempera¬ 
turen; deshalb ist hier als „Palmengrenze“ 
diejenige gewählt, die Gebiete umschließt, 
in denen alle Mm > 18 °G sind. 


Man erkennt, dass die Klassifikation neben den 

■ Jahres- und Monatsmitteln der Lufttemperatur 
und den 

■ Jahres- und Monatssummen des Niederschlags 
auch die 

■ für die Vegetation wichtigen Grenzen berück¬ 
sichtigt. 

Unterschiede in den Trockengebieten werden 
durch die Buchstaben S und W gekennzeichnet. Mit 
{Jm} = Zahlenwert des Jahresmittels der Lufttem¬ 


peratur in °G und {r} = Zahlenwert der Jahres¬ 
summe des Niederschlags in cm definiert die Klas¬ 
sifikation: 

■ Steppenklima S, wenn 

{Jm} < {r} < 2{Jm} bei Winterregen 

({Jm} + 14) < {r} < 2({Jm} + 14)bei Sommerregen 

■ Wüstenklima W, wenn 

{r} < {Jm} bei Winterregen 

{r} < ({Jm} + 14) bei Sommerregen 

Der Temperatur-Schwellenwert ist hier bei Som¬ 
merregen um 14 °G höher gewählt, weil ja die Ver¬ 
dunstung im Sommer erheblich größer ist als im 
Winter. Der Zahlenwert 14 führt dazu, dass selbst 
in sehr kalten Trockenklimaten ({Jm} + 14) positiv 
ist. Jakutsk hat z. B. ein Jahresmittel der Lufttempe¬ 
ratur von -13 °G. 

Grenzen, die sich auf die Vegetation beziehen: 

■ A-, G- und D-Klimate sind so definiert, dass sie 
„genügend Wärme und Niederschlag für hoch¬ 
stämmigen Baumwuchs“ bieten. Der Nieder¬ 
schlag entspricht der Porderung 

- {r} > 2{Jm} bei Winterregen und 

- {r} >2({Jm} + 14) bei Sommerregen. 

Zum Beispiel gilt für München mit Jm = 8,0 °G 
und r = 96 cm und somit 2({Jm} + 14) = 44, dass 
{r} = 96 deutlich größer ist als 44. Die Tempera¬ 
tur entspricht der Porderung, dass mindestens 
ein Mm > 10 °G sein soll. 

■ Die Trockenklimate - definiert durch Unglei¬ 
chungen zwischen {r} und {Jm} - sind verbal er¬ 
klärt durch den Satz „die Vegetation leidet un¬ 
ter Wassermangel“. 

■ Der zweite Buchstabe m orientiert sich am Vor¬ 
handensein eines Urwaldes; er wird erklärt 
durch „Urwaldklima trotz Trockenzeit“. 

Wieviele und welche Klimagebiete kann man 
nun nach dieser Klassifikation von Köppen und Gei¬ 
ger unterscheiden? Wir beantworten diese Präge 
nun, ohne die nicht so wichtigen Symbole (zweite 
Buchstaben) (w), w',w'' und s' zu benutzen. Im Pol- 
genden werden einfach alle möglichen Kombinati¬ 
onen aufgeschrieben. Einige kommen in der Reali¬ 
tät nicht vor; diese werden in eckige Klammern {] 
gesetzt; ihr Nichtvorkommen wird auch begründet. 
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A Af Es gibt keinen dritten Buchstab en b ei den 

Am A-Klimaten. 

Aw 

As 

B BSh Bei den B-Klimaten kommen als zweiter 
BSk Buchstabe nur S und W, als dritter nur h 
BWh und k in Frage. 

BWk 

C Cfa Csa Cwa 

Cfb Csb Cwb 

Cfc [Csc]* [Cwc]** 

D Dfa Dsa Dwa 

Dfb Dsb Dwb 

Dfc [Dsc]* Dwc 

Dfd [Dsd]"*^ Dwd 

E Bei den E-Klimaten gibt es keine weiteren Buch¬ 
staben. 

* „Trockenzeit im Sommer“ und „kühler Som¬ 
mer“ gibt es nicht. 

Im C-Klima gibt es kühle Sommer nur zusam¬ 
men mit f 

Das Ergebnis dieser Auflistung ist, dass in der 
Klassifikation von Koppen und Geiger (ohne die nicht 
so wichtigen zweiten Buchstaben (w), w', w" imd s') 
insgesamt 26 verschiedene Klimate unterschieden 
werden. Betrachten wir nur die möglichen Kombina¬ 
tionen der ersten beiden Buchstaben und klammern 
dabei die nicht sehr häufigen Gebiete Am, As und Ds 
aus, dann gelangen wir zu den auf der Faltkarte (am 
Ende dieses Buches) unten rechts mit Beispielen von 
Klimadiagrammen ausgewählter Stationen beson¬ 
ders hervorgehobenen 10 Hauptklimagebieten. 

Sich in diese Karte zu vertiefen und auch die 
Beziehungen zur Allgemeinen Zirkulation der At¬ 
mosphäre herzustellen, bringt sicher sehr viel Er¬ 
kenntnisgewinn. Als Hilfe für denjenigen, der aus 
Monats- und Jahreswerten von Lufttemperatur und 
Niederschlag für bestimmte Orte die entsprechen¬ 
de Buchstabenkombination (= Klimaformel) er¬ 
mitteln will, dient der in Tabelle 22.7 dargestellte, 
noch auf R. Geiger zurückgehende „Schlüssel“. 


22.4.2 Charakterististische Energiebilanzen 
für unterschiedliche Klimatypen 

Wir haben in diesem Buch an vielen Stellen auf die 
Energiebilanz einer Oberfläche, speziell der Erd¬ 


oberfläche, Bezug genommen und versucht, über 
die Energiebilanzgleichung Qg- Bg- Hg- Eg= 0 
Vorgänge und Erscheinungen zu verstehen. Wir 
wollen dies auch in Verbindung mit der Köppen- 
Geiger-Karte tun und die Frage stellen, ob diese 
Klassifikation des bodennahen atmosphärischen 
Klimas auch etwas über die Energiebilanz an der 
Erdoberfläche aussagt. Wir beschränken uns da¬ 
bei auf die kontinentalen Gebiete. Da in die Köp- 
pen-Geiger-Karte nur die über viele Jahre gemittel¬ 
ten Jahresgänge von Lufttemperatur und Nieder¬ 
schlag, ausgedrückt durch die entsprechenden 
Monatsmittel bzw. Monatssummen, eingehen, kön¬ 
nen wir auf der energetischen Seite auch nur Be¬ 
ziehungen zu der diesen Daten entsprechenden 
Zeitskala herstellen, also zu über viele Jahre gemit¬ 
telten Jahresgängen der Energiebilanz an der Erd¬ 
oberfläche. Die gültige räumliche Skala ist durch 
die Größe der einzelnen Klimagebiete definiert. Un¬ 
sere Frage ist also, ob die einzelnen in der Karte 
ausgewiesenen Buchstabenkombinationen auf ein¬ 
deutige Weise mit für sie spezifischen Jahresgängen 
der Energiebilanzterme Zusammenhängen. Dies ist 
besonders interessant für die durch nur 2 Buchsta¬ 
ben ausgedrückten 10 Hauptklimagebiete. 

Um diese Frage zu beantworten, wurden zu¬ 
nächst die Jahresgänge von Qg, Bg, Hg und Eg für 
alle einzelnen auf der Karte ausgewiesenen Gebie¬ 
te (insgesamt 92) aus dem „Atlas der Wärmebilanz 
der Erde“ (Budyko 1963) herausgelesen. Der Atlas 
enthält für j eden Monat je eine Karte für Qg, Hg und 
Eg. Bg wurde als Residuum errechnet. Durch Zu¬ 
sammenfassen der Kurven, die zu einem Haupt¬ 
klimagebiet gehören (also z. B. die Jahresgänge der 
Energiebilanz-Terme von allen in der Karte ausge¬ 
wiesenen Aw-Gebieten), wurde ersichtlich, dass sich 
diese Kurven von Gebiet zu Gebiet (im Beispiel von 
Aw-Gebiet zu Aw-Gebiet) kaum unterscheiden und 
man für das betreffende Hauptklimagebiet signifi¬ 
kante Jahresgänge von Qg, Bg, Hg und Eg zeichnen 
kann. Die Kurven wurden vorher normiert. Dies 
geschah für j edes Teilgebiet mit dem Maximum der 
Jahreskurve der Strahlungsbilanz Qg. Die genaue 
Vorgehensweise kann bei Kraus und Alkhalaf 
(1995) oder ausführlicher bei Alkhalaf und Kraus 
(1993) nachgelesen werden. Das wesentliche Ergeb¬ 
nis sind die Jahresgänge der Energiebilanzterme, 
wie sie in Bild 22.6 dargestellt sind. Sie werden im 
Folgenden tabellarisch beschrieben. 
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Bild 22.6. Charakteristische Jahresgänge der Energiebilanz-Terme Q^, ß„, (in der Darstellung ohne Index geschrie¬ 
ben) für unterschiedliche Klimatypen der Klassifikation nach Koppen und Geiger. Die hier ausgewählten 10 Klima¬ 
typen unterscheiden sich von den oben erwähnten Hauptklimagebieten dadurch, dass hier das E-Klima fehlt und dass 
beim BS-Klima nach BSh und BSk unterschieden ist. Die Ordinate ist die Energieflussdichte, normiert mit dem Maxi¬ 
mum der Jahreskurve der Strahlungsbilanz Qj. Die Abszisse zeigt die Monate mit dem Sommer in der Mitte. Die Werte 
von Bg sind nicht gezeigt, da sie so klein sind, dass sie innerhalb der Fehlergrenzen der Auswertung liegen. Im Jahres¬ 
mittel gilt für die hier ausschließlich betrachteten kontinentalen Gebiete Bq = 0. Aus Kraus und Alkhalaf (1995) 



































374 Teil VI • Klimatologie 


Kapitel 22 ■ Das bodennahe atmosphärische Klima 


Af = tropisches Klima mit genügend Niederschlag 
in jedem Monat 

- recht konstante monatliche Werte von Qq, Eg, 
Hg über das ganze Jahr 

- kleinere Schwankungen stammen aus Vor¬ 
gängen in der AZA, z. B. Veränderungen der 
Lage der ITCZ im Jahresgang 

- aus dem reichlichen Niederschlag folgt: hohe 
Verdunstung, so Eg > H„ 

Aw = tropisches Klima mit Trockenzeit im Winter 
der betr. Halbkugel 

- nur geringe Schwankung von Qg (wie in Af) 

- Rollenwechsel, also Überschneiden der 
Kurven, von Eg und Hg beim Übergang von 
der Regenzeit zur Trockenzeit und umge¬ 
kehrt 

BSh = heißes Steppenklima 

- große Amplitude von Qg wegen des Abstan¬ 
des vom Äquator 

-Hg > Eg in den meisten Monaten mit einer nur 
kurzzeitigen Überschneidung der Eg- und 
Hg-Kurven in der kurzen Regenzeit, in der 

Eg > Hg ist 

BSk = kaltes Steppenklima 

- große Amplitude von Qg mit sogar negativen 
Werten imWinter 

- Überschneidung der Eg- und Hg-Kurven im 
Sommer 

- sehr kleine Beträge von Eg und Hg im Win¬ 
ter, Hg sogar negativ 

BW = Wüstenklima 

- große Amplitude von Qg 

- sehr kleines Eg 

- Hg folgt der Qg-Kurve und ist nur wenig klei¬ 
ner als Qg 

Cf = warmgemäßigtes Klima mit genügend Nie¬ 
derschlag in jedem Monat 

- große Amplitude von Qg 

- Eg und Hg folgen der Jahresschwankung von 
Qg, wobei Eg etwas größer als Hg ist 

Cs = warmgemäßigtes Klima mit Trockenzeit im 
Sommer der betr. Halbkugel 

- große Amplitude von Qg 

- Überschneidung der Eg- und Hg- Kurven, wo¬ 
bei Eg > Hg im Winter und Frühling und Hg 
viel größer als Eg im Sommer 

Cw = warmgemäßigtes Klima mit Trockenzeit im 
Winter der betr. Halbkugel 


- geringere Amplitude von Qg als bei Cs we¬ 
gen der im Sommer auftretenden Bewölkung 
und Niederschläge 

- Überschneidung der Eg- und Hg-Kurven ist 
spiegelbildlich zu Cs, wobei Hg > Eg im Win¬ 
ter und Frühling und Eg viel größer als Hg 
im Sommer 

Df = Schneeklima mit genügend Niederschlag in 
jedem Monat 

- sehr große Amplitude von Qg mit negativen 
Werten im Winter 

- schmalerer Qg-Gipfel als bei den anderen Kli¬ 
matypen mit sehr steilem Anstieg von Qg im 
Frühjahr und ebenso steilem Abfall im Herbst 

- die Eg- und Hg-Kurven folgen dem Jahres¬ 
gang von Qg, wobei immer Eg > Hg 

Dw = Schneeklima mit Trockenzeit im Winter der 
betr. Halbkugel 

- die Kurven sind ähnlich wie bei Df mit brei¬ 
terem Sommergipfel von Qg und größerem 
Eg im Sommer. 


22.5 Bodennähe Klimaänderungen 
22.5.1 Klimavariabilität in Bodennähe 

Auch beim bodennahen Klima erscheint es gebo¬ 
ten, Stellung zu den Problemen der Klimavariabi¬ 
lität bzw. der Klimaänderungen zu nehmen. Diese 
Begriffe wurden bereits in Kap. 2 bei der Erläute¬ 
rung der Klimadefinition und in Abschn. 21.7 in 
den Ausführungen zur Allgemeinen Zirkulation der 
Atmosphäre eingeführt. Innerhalb des bodennahen 
Klimas sind sie von besonderem Interesse, weil sich 
das Leben auf der Erde schwerpunktmäßig in Bo¬ 
dennähe abspielt. 

Bodennähe Klimaänderungen haben in den letz¬ 
ten 100 Jahren, also im Jahrhundert der stark wach¬ 
senden Industrialisierung, der extrem ansteigenden 
Nutzung von fossilen Energien und der weltweiten 
Umgestaltung der Landoberflächen und der Boden¬ 
nutzung eindeutig stattgefunden. Sie lassen sich in 
drei Kernaussagen zusammenfassen: 

■ Die Konzentration einiger Spurengase (s. Tabel¬ 
le 5.1) hat sich in der gesamten Atmosphäre ver¬ 
ändert. Es gibt eine Zunahme von Kohlendioxyd 
(COj),Methan (CH^), Stickoxydul (N 2 O) und der 
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Fluorchlorkohlenwasserstoffe (s. Abschn. 10.1.1). 
Das Ozon (O 3 ) hat in der Stratosphäre abgenom¬ 
men, jedoch in der Troposphäre zugenommen. 
Alle genannten Gase gehören zu den sog. Treib¬ 
hausgasen, ihre Änderung bedingt den „anthro¬ 
pogenen Treibhaus effekt“ (so nennt man die 
Modifikation des natürlichen Treibhauseffektes; 
s. Abschn. 9.3G). Die Abnahme des stratosphä¬ 
rischen Ozon führt zu einem gänzlich anderen 
Phänomen, dem „Ozonloch“(s. Abschn. 10.1.1). 

■ Der untere Rand der Atmosphäre wird durch die 
Land-, Ozean- und Eisoberflächen gebildet. Ihre 
Eigenschaften sind maßgebend für alle Wech¬ 
selwirkungsprozesse mit der Atmosphäre. Die 
Landoberflächen wurden im globalen Maßstab 
verändert. Dies betrifft eine Reihe der sie cha¬ 
rakterisierenden Größen: Albedo und Rauhig¬ 
keit; Dichte, Wärmeleitfähigkeit, Wassertrans¬ 
portvermögen und spezifische Wärme ihrer 
oberflächennächsten Schichten; Oberflächen¬ 
temperatur und -feuchte. 

■ Die bodennahe Lufttemperatur hat im globalen 
Mittel um etwa 0,7 °C zugenommen. 

Es besteht kein Zweifel, dass die Zunahme der 
Spurengase und die Veränderung der Landoberflä¬ 
chen durch die Aktivitäten des Menschen bedingt 
sind. Bei der Temperaturzunahme und der damit 
verbundenen Änderung anderer meteorologischer 
Parameter, wie z. B. der Luftfeuchte und des Nie¬ 
derschlages, wurde und wird diskutiert, welche 
Anteile durch natürliche Schwankungen und wel¬ 
che anthropogen verursacht werden. Die starken 
Schwankungen aller atmosphärischen Größen in 
allen räumlichen und zeitlichen Skalenbereichen 
verursachen besondere Schwierigkeiten, ein vom 
Menschen verursachtes Phänomen oder einen an¬ 
thropogenen Trend (z. B. der Temperaturänderung) 
aus den starken natürlichen Fluktuationen heraus¬ 
zufiltern. 

Besondere Probleme bereiten auch die vielfa¬ 
chen Wechselwirkungen im Klimasystem (s. Kap. 2), 
z. B. solche, die mit einer mittleren Lufttemperatur¬ 
änderung verbunden sind. So hängen Temperatur, 
Niederschlag, Luftfeuchte, Verdunstung, Wolken¬ 
parameter (wie der Bedeckungsgrad mit unter¬ 
schiedlichen Wolken-Gattungen) und ihr Einfluss 
auf die Strahlungsfelder aufs engste zusammen. 


Bei vielen für die Klimatologie interessanten 
Größen, z. B. der Häufigkeit von intensiven Nie¬ 
derschlägen, Gewittern oder Tornados, ist es sehr 
schwierig, eine fundierte Aussage über eine mögli¬ 
che Änderung in den letzten 100 Jahren zu machen. 
Das liegt einfach daran, dass die entsprechenden 
Beobachtungen fehlen oder räumlich und zeitlich 
völlig inhomogen sind. Die Änderung der Häufig¬ 
keit und Intensität von großen Bewegungssystemen 
wie Mittelbreitenzyklonen und Hurrikanen wurden 
trotz der auch hier bestehenden Schwierigkeiten 
von einigen Forschern untersucht. Die Ergebnisse 
zeigen Schwankungen im Bereich mehrerer Jahr¬ 
zehnte, aber keine signifikanten Trends in den letz¬ 
ten 100 Jahren. 

So eröffnet sich ein weites Feld wissenschaftli¬ 
cher Aktivitäten, die sich nicht nur mit den Beob¬ 
achtungen aus vergangenen Jahrzehnten und Jahr¬ 
hunderten und auch neuen Mess- und Erfassungs¬ 
methoden beschäftigen, sondern darüber hinaus 
mit der statistischen Bearbeitung der Messdaten, 
mit Modellrechnungen und -analysen und schließ¬ 
lich auch mit der sog. Klimafolgenforschung. Letz¬ 
tere will erkennen, welche Folgen eventuelle Klima¬ 
änderungen für das Leben von Mensch, Tier und 
Pflanze und ganz allgemein für die sehr unter¬ 
schiedlichen Lebensbedingungen in den verschie¬ 
denen Lebensräumen unserer Erde haben. 

Dieses wissenschaftliche Gebiet der Klima-Ver¬ 
änderung (Glimate Ghange, Glimate Variability) ist 
so umfangreich und komplex, dass wir es uns ver¬ 
sagen müssen, in einem Lehrbuch, das in einem 
beschränkten Umfang die Grundlagen der Meteo¬ 
rologie darstellen will, darauf weiter einzugehen. 
Es ist ein Spezialgebiet, das wie viele andere (z. B. 
die Wolkenphysik oder die Hydrodynamik turbu¬ 
lenter Strömungen) zwar erwähnt werden muss, 
aber nicht in größerer Breite behandelt werden 
kann. Der Leser, der sich über den Rahmen einer 
Einführung in die Meteorologie hinaus dafür inte¬ 
ressiert, sei auf die umfangreiche Literatur verwie¬ 
sen. Eine sehr ausführliche und weitgehend neu¬ 
trale Darstellung aller Aspekte bietet der letzte 
Bericht des Intergovernmental Panel on Glimate 
Change (IPGG 2001). Eine besondere Schwierigkeit 
dieses Themas ist, dass die Probleme nicht nur in 
der Öffentlichkeit, sondern auch in der Wissen¬ 
schaft teilweise sehr emotional diskutiert werden. 
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22.5.2 Änderung der Lufttemperatur 

Es folgen nun noch einige Angaben zur Änderung 
der bodennahen Lufttemperatur, das ist generell die 
in 2 m Höhe über dem Erdboden gemessene Tempe¬ 
ratur der Luft, wobei Maßnahmen ergriffen werden, 
dass die Messung nicht durch Strahlungseinflüsse 
verfälscht ist (Strahlungsschutz, s. Abschn. 7.7) und 
dass sie als repräsentativ für eine größere Umge¬ 
bung angesehen werden kann. 

Bei der Beschreibung des globalen Klimas - also 
des Zustandes des Klimasystems und der Vorgän¬ 
ge in ihm in einer bestimmten großen Zeitskala - 
läßt sich beispielsweise diese Zeitskala auf 30 Jah¬ 
re festlegen. Man bestimmt also klimatologische 
Werte für ein Intervall von 30 Jahren, z. B. von 1931 
bis 1960. Bei Klimaänderungen ergeben sich für 
unterschiedliche 30-Jahres-Intervalle prinzipiell 
andere Werte. Solche Intervalle von jeweils 3 vol¬ 
len Jahrzehnten nennt man Klima-Normalperioden, 
die Werte Klima-Normalwerte (Climatological Nor¬ 
mals, Clino). Tabelle 22.8 zeigt für die Stationen 
Wien und Hohenpeißenberg, wie sich solche Kli¬ 
ma-Normalwerte mit der Zeit ändern. So war es in 
Wien von 1781-1810 im Mittel über diese 30 Jahre 
1,3 °C wärmer als in der Periode 1871-1900 und 
von 1961-1990 wieder 0,8 °C wärmer als in der Zeit 
von 1871-1900. Man erkennt deutlich, dass es an 
diesen beiden Stationen zum Ende des 18. Jahrhun¬ 
derts noch etwas wärmer war als von 1961-1990. 
Dazwischen liegt ein deutliches Temperaturmini¬ 
mum am Ende des 19. Jahrhunderts. 

Temperaturmessreihen, die soweit zurückge¬ 
hen, wie die von Wien und Hohenpeißenberg, sind 


Tabelle 22.8. 30-Jahres-Mittel der Lufttemperatur in ver¬ 
schiedenen Klima-Normalperioden 


Normal-Periode 

Station 

Wien 

Hohenpeißenberg 

1781^1810 

10,4 

6,6 

1811^1840 

10,0 

6,2 

1841-1870 

9,3 

6,0 

1871-1900 

9,1 

5,6 

1901-1930 

9,3 

6,1 

1931-1960 

9,6 

6,5 

1961-1990 

9,9 

6,5 


leider selten. Dichtere Beobachtungsnetze wurden 
erst viel später aufgebaut. Deshalb lassen sich Mit¬ 
telwerte der Lufttemperatur, die für größere Gebiete 
(z. B. ganz Mitteleuropa oder die Nordhalbkugel) 
repräsentativ sein sollten, aus instrumentell gewon¬ 
nenen Daten erst von der Mitte des 19. Jahrhun¬ 
derts an angeben. 

In diesem Sinne zeigt Bild 22.7 globale Mittel¬ 
werte der Lufttemperatur für die letzten etwa 150 Jah¬ 
re. Diese Werte gehören zu einer ganz anderen 
Raumskala als die lokalen Werte von Tabelle 22.8. 
Die geglättete Kurve zeigt einen Temperaturanstieg 
von etwa 0,7 °C in den letzten 100 Jahren. 

Will man vor das Ende des 18. Jahrhunderts zu¬ 
rückgehen, so ist man auf Temperaturrekonstruk¬ 
tionen aus anderen als instrumentellen Quellen 
(z. B. aus Baumringdaten) angewiesen, und die Un¬ 
sicherheiten der Werte werden recht groß. Der Le¬ 
ser, der hier mehr wissen möchte, sei auf die Litera¬ 
tur verwiesen, z. B.auf den IPCC-Bericht (2001), das 
Klimatologie-Lehrbuch von Schönwiese (2003) oder 
die Klimageschichte Mitteleuropas von Glaser (2001). 


22.5.3 Die Klimageschichte der Erde 

Natürlich hängen die Angaben über solche Klima¬ 
änderungen ganz wesentlich von der Wahl der Zeit¬ 
skala ab. Eben haben wir von 30-Jahres-Interval- 
len gesprochen. Man kann aber auch Jahrhunder¬ 
te, Jahrtausende oder Jahrmillionen oder typische 
Zeitskalen für Glazial- und Interglazial-Epochen 
wählen. Letztere weisen Unterschiede in den Jahres¬ 
mitteln der Temperatur von grob 5 °G für die Nord¬ 
halbkugel auf Wir können also in der Wahl der zu 
betrachtenden klimatologischen Zeitskala von den 
Klima-Normalperioden über Glaziale und Intergla¬ 
ziale in geologische Zeitmaßstäbe vorstoßen und 
dabei die Veränderungen unseres Klimasystems in 
engem Zusammenhang mit der Entwicklung, also 
der Evolution, unserer Erde erkennen. 

Man darf deshalb den Begriff Klima-Verände¬ 
rung oder Klima-Variabilität nie so sehen, als ob 
sich da etwas verändere, was eigentlich zeitlich kon¬ 
stant bleiben müsse. Bei Berücksichtigung der Ent¬ 
wicklung der Erde in ihrer langen Geschichte und 
der über lange Zeiten erfolgenden Fluktuationen 
in den einzelnen Komponenten des Klimasystems 
(s. Kap. 2) und der Wechselwirkung zwischen ih¬ 
nen läßt sich eine solche Konstanz durch nichts 
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Bild 22.7. Der Verlauf der globalen Lufttemperatur von 1856 bis 2003, dargestellt als Abweichungen vom Mittel der Khma- 
Normalperiode 1961-1990. Dies sind Jahresmittel und Flächenmittel über den ganzen Globus, letztere schheßen die Land- 
und Meeresgebiete ein. Die wärmste Dekade in dieser Reihe ist die der 90er Jahre des letzten Jahrhunderts, die drei wärmsten 
Jahre waren 1998,2002 und 2003, ersteres mit einer Anomalie von +0,58 °C, letztere beide gleich warm mit +0,47 °C. Die dick 
ausgezogene Linie stellt den geglätteten Verlauf nach Tiefpaßfilterung dar. Dieser zeigt eine Zunahme der Lufttemperatur von 
etwa 0,7°C in den letzten 100 Jahren. Quelle: Climatic Research Unit University of East Anglia, UK, www.cru.uea.ac.uk 


begründen. Der Evolution der Erde muss auch die 
explosionsartige Vermehrung der Menschheit zu¬ 
gerechnet werden. Dies ist eine Entwicklung, die 
in der Biosphäre stattfindet und die alle anderen 
Komponenten des Klimasystems beeinflusst. 

Die Erde und somit auch das globale Klima¬ 
system ist etwa 4,5 Milliarden Jahre alt. Beide ha¬ 
ben sich in dieser Zeit entwickelt und verändert. 
Diese Evolution ist ein nicht umkehrbarer Prozess. 
Klima-Veränderungen mit der Zeit sind etwas ganz 
Natürliches und Selbstverständliches. In diesem 
Abschnitt können wir natürlich nicht die gesamte 
Entwicklung der Erde in den 4.5-10® Jahren ihrer 
Existenz beschreiben. Aber es sollen einige Meilen¬ 
steine oder Epochen dieser Klimageschichte er¬ 
wähnt werden, die eine Bedeutung für Veränderun¬ 
gen in der Atmosphäre besitzen. 

Vor 3 • 10® Jahren gab es ein sehr warmes Klima 
ohne Eis auf der Erde. In der Atmosphäre überwo¬ 
gen die Treibhausgase CO 2 und HjO (s. Abschn. 9.3G). 
Es gab nur sehr wenig Sauerstoff und Ozon. So konn¬ 
te die das Leben beeinträchtigende UV-Strahlung mit 
Wellenlängen unterhalb von 0,3 pm in weit höhe¬ 
rem Maße als heute bis zur Erdoberfläche, aber nicht 
in das Wasser der Ozeane Vordringen. Die mittlere 
Lufttemperatur lag in Bodennähe im globalen Mit¬ 
tel bei 50 °C oder sogar noch darüber. Man nimmt 


an, dass sich dieses frühzeitliche sehr warme Kli¬ 
ma durch mehr oder weniger kontinuierliche Ab¬ 
kühlung geändert hat. Erste Eiszeiten traten erst viel 
später auf, und zwar etwa 2,3 • 10® Jahre vor heute. 

Sauerstoff entwickelte sich durch die pflanzli¬ 
che Photosynthese. Hier war es das Auftreten des 
Chlorophyll, das dies möglich machte. Dadurch 
wurde eine der größten Klima- bzw. Umwelt-Ver¬ 
änderungen in der Erdgeschichte bewirkt. Als vor 
2-10® Jahren die Atmosphäre etwa 1 % des heuti¬ 
gen Sauerstoffgehaltes aufwies, begann in der Stra¬ 
tosphäre die Entwicklung des die ultraviolette 
Strahlung absorbierenden Ozon, also die Bildung 
der Schutzschicht, die das Leben außerhalb des 
Wassers erst ermöglichte. Vor 700 Mio. Jahren gab 
es erst etwa 20 % des heute vorhandenen Sauerstoffs 
in der Atmosphäre. Aber schon um 400 Mio. Jahren 
vor heute hatte der Sauerstoffgehalt fast 90 % des 
heutigen Wertes erreicht. Zur selben Zeit konn¬ 
ten die ersten Wirbeltiere das Land erobern. Die 
Stammformen der Säugetiere gehen auf 300 Mio. 
Jahre vor heute zurück. Bild 22.8 zeigt das Anwach¬ 
sen des Sauerstoffs, wie es in seiner Hauptphase in 
nur wenigen hundert Mio. Jahren zu etwa dem heu¬ 
tigen Wert führte. 

Von großer Bedeutung waren natürlich die ge¬ 
waltigen Kontinental-Verschiebungen und Pol- 
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Bild 22.8. 

Die zeitliche Entwicklung 
des Sauerstoffgehaltes der 
Erdatmosphäre in % des 
heutigen Wertes. Nach 
Schidlowski (1981) 



Verlagerungen, die nicht nur globale, sondern auch 
regionale Änderungen der Zustände in den einzel¬ 
nen Erdteilen mit sich brachten. 

Im Tertiär (65 bis 2 Mio. Jahre vor heute) gab es 
eine fast kontinuierliche Abkühlung. Seit etwa 
40 Mio. Jahren vor heute ist die Antarktis vereist. 
Es kam zu immensen Gebirgsbildungsprozessen: 
die Alpen und der Himalaya und andere benach¬ 
barte Gebirge stiegen aus dem Thetysmeer empor. 

Im Quartär (2 Mio. Jahre vor heute bis zur Ge¬ 
genwart) erreichte die Temperatur ein bis da¬ 
hin unbekannt tiefes Niveau. Hinzu kamen starke 
Temperatur-Fluktuationen von jeweils 50 000 bis 
100 000 Jahren Dauer mit Differenzen (gemittelt 
über die ganze Nordhemisphäre) bis zu 7 °G zwi¬ 
schen Warmzeiten und Kaltzeiten. Wir erleben jetzt 
eine dieser Warmzeiten und wissen nicht, wann es 
wieder kalt wird. Bild 22.9 zeigt diese Entwicklung 
recht eindrucksvoll. Man erkennt z. B. im zweiten 
Teilbild von oben die starken Schwankungen zwi¬ 
schen Kalt- und Warm-Zeiten seit 1 • 10®= 1 Mio. 
Jahren, im dritten Teilbild von unten die letzte Kalt¬ 
zeit mit einem Minimum vor 20 000 Jahren, im 
zweiten Teilbild von unten dann das „Klima-Opti¬ 
mum“ vor etwa 7 000 Jahren und schließlich im 
unteren Teilbild die „kleine Eiszeit“ im Mittelalter. 

Was die hier nur kurz angerissene Klimage¬ 
schichte der Erde angeht, so findet der Leser mehr 


Information in der Literatur (z. B. vom Standpunkt 
des Luftchemikers behandelt bei Fabian 2002, und 
mehr vom Standpunkt des Klimatologen bei Schön¬ 
wiese 2003). 


22.5.4 Das Auftreten der Menschheit in der 
Klimageschichte der Erde 

Die letzte (das ist die derzeitige) Warmzeit der Kli¬ 
mageschichte der Erde ist charakterisiert durch das 
Auftreten des Menschen. Dieser fällt nicht so sehr 
durch eine überaus große Biomasse auf, denn selbst 
bei 10 Milliarden Menschen nehmen diese nur etwa 
2 ■ lO“'* (d. i. 0,2 %o) der gesamten irdischen Biomas¬ 
se auf den Landoberflächen ein. Vielmehr zeichnet 
sich der Mensch durch seine das Klimasystem um¬ 
gestaltenden Aktivitäten aus, die primär dazu füh¬ 
ren, dass sich die Landoberflächen (z. B. deren Albe¬ 
do und deren Verdunstungspotential) und die Kon¬ 
zentration der Spurengase in der Atmosphäre stark 
verändern. Damit sind Änderungen der meteoro¬ 
logischen Parameter verbunden, die zwar weit un¬ 
ter der Tag-zu-Tag-, Monat-zu-Monat- und Jahr-zu- 
Jahr-Variabilität bleiben, aber u. U. in Klimawerten 
(z. B. bei einer 30 a-Zeitskala) zu Tage treten. Eine 
anthropogene Beeinflussung des Klimas nachzuwei¬ 
sen ist sehr schwierig, weil sie einmal zusammen 
mit den natürlichen langzeitlichen Fluktuationen 
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Bild 22.9. 

Über die gesamte Nord¬ 
hemisphäre gemittelte Än¬ 
derungen der bodennahen 
Lufttemperatur seit 
1-10^ Jahren vor heute. 
Aus Schönwiese (2003) 
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Bild 22.10. 

Das Anwachsen der Men¬ 
schen im globalen Klima¬ 
system. Die dick ausgezoge¬ 
ne Kurve ist von 10000 Jah¬ 
re vor heute (damals gab es 
etwa 5 Millionen Menschen 
auf der Erde) bis zum Jahr 
2003 (6,4 Milliarden Men¬ 
schen) gezeichnet. 1999 
wurde die 6,0 Mrd.-Grenze 
überschritten. Das Kreuz 
markiert die UN-Prognose 
von 8,9 Mrd. Menschen für 
das Jahr 2050. Die gestri¬ 
chelten Kurven sind mögli¬ 
che Extrapolationen, wie es 
mit dem Wachstum der 
Menschheit weitergehen 
könnte 
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6 4 2 0 -2 

10^ Jahre vor dem Jahr 2000 


Stattfindet, dann aber auch ein viel schwächeres Si¬ 
gnal als die kurzzeitigen Variationen erzeugt. 

Das Anwachsen der Menschheit im Klimasys¬ 
tem zeigt Bild 22.10. Vor 40 ka (1 ka = 1000 a) gab 
es höchstens 1 Million Menschen in der „Alten 
Welt“, vor 10 ka waren es etwa 5 Mio., vor 3,5 ka 
etwa 100 Mio., um Christi Geburt etwa 150 Mio., 
1650 etwa 470 Mio. und 1750 etwa 700 Mio. Im Jahr 
2003 wird die Anzahl auf 6,4 Milliarden geschätzt, 
und die Vereinten Nationen (UN) prognostizieren, 
dass 2050 fast 8,9 Milliarden Menschen die Erde be¬ 
völkern. 

Man kann das Anwachsen der menschlichen Po¬ 
pulation mit Hilfe einer Exponentialfunktion 

N= N^expicAt) 


beschreiben. Darin ist Ng= Anzahl der Menschen 
zur Zeit und N = Anzahl nach dem Zeitinter¬ 
vall At. Die darin vorkommende Größe 


c - —ln 
At 




V^o7 


ist keine Konstante. Man rechnet z. B. aus, dass bei 
einer Verdoppelung der Menschheit (also N = 2Nq) 
in At= T= 25 a (r nennen wir die Verdoppelungs¬ 
zeit) sich 


c = - ln 
T 


2^ 

V^oy 


ln 2 
25 a 


0,0277 a ^ 


2,77 %a^^ 


also ein Anwachsen von etwa 2,8 % pro Jahr ergibt. 
Findet die Verdoppelung in 50 a statt, dann ist 
c= 1,4 % pro Jahr. 

Mit den oben erwähnten und in Bild 22.10 be¬ 
nutzten Zahlen lassen sich Werte von c und r 
(= Verdoppelungszeit) für die verschiedenen 
Zeitintervalle ausrechnen. So erhalten wir für die 
Zeit 


von 10 ka vor heute bis Ghristi Geburt 

c=0,04%a-' 

r = l 600 a. 

von 1650 bis 1800 


c= 0,45 %a’^ 

r= 155 a. 

von 1900 bis 1950 


c= 0,94 %a-^ 

r= 74 a, 

von 1950 bis 1999 


c= 1,8 %a’^ 

r= 39 a, 

von 2003 bis 2050 

(UN-Prognose) 

c= 0,7 %a'^ 

r= 99 a. 


Aus diesen Zahlen erkennt man zunächst, dass 
die Größe c unter der Exponentialfunktion keine 
Konstante ist, dass vielmehr die Weltbevölkerung 
bis zum Jahr 2000 überexponentiell, d. h. stärker 
als bei einer einfachen Exponentialfunktion mit 
konstantem c, gewachsen ist. Sodann sieht man, 
dass die UN-Prognose mit einem deutlich zurück¬ 
gehenden Wachstum rechnet. 

Dass das Anwachsen der Menschheit (s. Bild 22.10) 
mit ihren Wechselwirkungsfolgen (z. B. in der At¬ 
mosphäre) viel schneller verläuft, als wir es bei sons- 
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tigen Entwicklungsprozessen in der Erdgeschichte 
kennen, ist ein besonderes Merkmal. Was nun bei 
der Entwicklung der Menschheit weiter geschehen 
wird, ist von zentraler Bedeutung für das gesamte 
globale Klimasystem. Es handelt sich um einen Pro¬ 
zess innerhalb der Biosphäre mit vielen Wechsel¬ 
wirkungen mit den anderen Klima-Komponenten. 
Drei mögliche, rein spekulative Extrapolationen 
sind in Bild 22.10 gestrichelt gezeichnet und mit 
Namen belegt. Der „Traum“ ist das Erreichen eines 
stabilen Zustandes bei einer Weltbevölkerung von 
10 bis 12 Milliarden Menschen. 

Aber auch eine „Katastrophe“ mit einer radika¬ 
len Dezimierung der Population liegt, wenn man 
Vergleiche mit Tier-Populationen nicht scheut, im 
Bereich des Möglichen. Das Auftreten des Menschen 
in der Erdgeschichte, dargestellt als Funktion der 


Zeit mit einer Zeitachse, die über 4,5 Milliarden Jah¬ 
re reicht, würde dann große Ähnlichkeit mit einer 
mathematischen Delta-Funktion haben. In diesem 
hypothetischen Fall läge die Zeit, in der die Popula¬ 
tion den Wert von Vi Milliarde Menschen über¬ 
schreitet, in der Größenordnung von wenigen tau¬ 
send Jahren. Mit angenommenen 3 000 a ergibt sich 
als Verhältnis zur gesamten Erdgeschichte von 
4,5 • 10® a der sehr kleine Bruchteil 3 • 10^/4,5 • 10® 
« 0,7 • 10“'’, also weniger als ein Millionstel der ge¬ 
samten Zeitachse und damit nur eine ganz kurze 
Episode in der Geschichte unserer Erde. 

Dieser Abschnitt ist mit Absicht kurz. Ein Zweck 
besteht darin, die möglichen Zeit-Skalen von Kli¬ 
maänderungen etwas zu beleuchten und einen Zu¬ 
sammenhang mit der gesamten Erdgeschichte her¬ 
zustellen. 



Anhang A 

Energie und Leistung im Vergleich 


A Einheiten und Umrechnungen 

1 J = 1 kg m^s“^= 10^ erg = 0,2388 cal = 1 Ws 
= 2,7778- 10“^ Wh 

1 cal = 4,1868 J 

1 kWh = 3,6 • 10® Ws = 3,6 • 10® J = 0,8598 • 10® cal 

11SKE = 7-10“' cal = 29,3076-10® J 

(die „Tonne Steinkohleneinheit“ ist über ei¬ 
nen Heizwert von Steinkohle von genau 
7 000 kcalkg“^ definiert) 

1 W = 1 Js'^= 1,3596-10'^ PS 

(die Leistungs-Einheit PS ist über 1 PS 
= 75 m kp s”* = 735,49875 W definiert) 

1 Wm“^= 1,4331 -10”^ calcm“^min'^ 

1 cal cm“^min“'= 697,80 Wm“^ 

B Leistung 

Hier werden einige Beispiele aufgeführt, um ein 

Gefühl für die Größenordnung der Leistung in un¬ 
terschiedlichen Prozessen zu vermitteln (1 MW 

= 1 Megawatt = 10® W, 1 GW = 1 Gigawatt = 10® W, 

1 TW = 1 Terawatt = lO'^ W). 


■ 

Singvogel im Steigflug: 

1 

W 

■ 

Energiesparlampe: 

10 

W 

■ 

Glühlampe: 

60 

W 

■ 

Wärmeabgabe eines Menschen: 

100 

W 

■ 

elektrischer Heizofen: 

2 

kW 

■ 

Heizungsanlage Einfamilienhaus: 

40 

kW 

■ 

Mittelklassewagen: 

80 

kW 


(»HOPS) 



■ 

Hochleistungs-Elektrolok: 

6 MW 


(-8 000 PS) 


■ startendes Großflugzeug (350 t): 

(-70 000 PS) 

■ einzelner Windkonverter: 

■ Solarenergie-Kraftwerk: 

(größtes in Planung 50 MW) 

■ Kohle- oder Kernkraftwerk: 

■ ges. Windkonverter-Leistvmg BRD: 

(installiert bis Anfang 2003) 

Die hier angegebene „installierte“ Windkonver¬ 
terleistung wird nur bei optimalen Windverhältnis¬ 
sen erreicht. Wegen der vielen Zeiten mit Flauten 
oder schwächeren Winden ergibt sich als mittlere 
Leistung über eine längere Zeit nur etwa 20 % der 
installierten Leistung. Bei Kernkraftwerken, die ja 
die Grundlast bewältigen, ergibt sich als mittlere 
Leistung etwa 90 % der installierten Leistung. 

Die gesamte mittlere Leistung (über eine län¬ 
gere Zeit) sämtlicher bis Anfang 2003 in der BRD 
installierter Windkonverter ist also etwa so groß 
wie die von zwei großen Kernkraftwerken. Der 
durch Windkonverter in der BRD im Jahre 2002 
erzeugte Strom von 16,5 -10® kWh entspricht einer 
Leistung von 1,88 GW; das sind 3,3 % des Strom¬ 
verbrauchs oder 4,2 %o des Primärenergiever¬ 
brauchs der BRD. 

Primärenergieverbrauch 2002: 


BRD: 

0,45 

TW 

USA: 

3 

TW 

Welt: 

14 

TW 


Gesamtausstrahlung der Sonne (®): 4nR@aT^ 

= 3,84 • 10“ W mit 

R®= Radius der Sonne = 6,96 -10® m 
a = Stefan-Boltzmann-Konstante 
r®= effektive Strahlungstemperatur der Sonne 
= 5776 K 


50 MW 

0,1-2 MW 
10 MW 

1 000 MW 
12 000 MW 
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Davon kommen an der Erde extraterrestrisch 
= 1,74-10*^ Wan mit 

/jj = Solar konstante = 1366 W m”^ 

J?Erde= mittlerer Erdradius = 6,371 • 10® m 

Das Jahresmittel des gesamten durch Atmosphä¬ 
re und Ozean geleisteten Transportes von in den 
Tropen anfallender Überschußenergie nach Norden 
durch einen Breitenwall bei 35° N, das ist die über 
die gesamte Breitenzone zwischen Äquator und die¬ 
ser Breite integrierte extraterrestrische Strahlungs¬ 
bilanz (s. dazu auch die Bilder 9.20,21.4 und 21.5): 
5,6-10*® W = 5600 TW 

Transportleistung einer großen Mittelbreitenzyklone: 

500 • 10*^ W = 500 TW 


C Energie 

m Heizwert von 1 kg Steinkohle (= 7 000 kcal): 

8,1 kWh =2,9-10^1 

■ Heizwert (Brennwert) von 1 £ Benzin: 

12 kWh =4,3-10^1 

■ Jährl. Verbrauch, Strom, Einfamilienhaus: 

3 500 kWh =1,3-10*°J 

■ Jährl. Verbrauch, Heizung und Warmwasser, 

Einfamilienhaus: 25000 kWh =9,0-10*°J 

■ Jährl. Verbrauch Kfz (jährl. Fahrstrecke 

15 000 km): 15000 kWh =5,4-10*°) 


D Energie-Flussdichten 

Ausstrahlung der Sonne = aT®: 6,31 • 10^ Wm“^ 


Langzeitliche und globale Mittelwerte: 

■ Solarkonstante 1 

■ extraterrestrisch ankommende 
solare Strahlung = 1^/4: 

m extraterrestrische solare 
Strahlungsbilanz = 0,77^/4: 

■ Strahlungsbilanz an der 
Erdoberfläche: 

■ Dissipation kinetischer Energie 
in der Atmosphäre: 


366 Wm“^ 
342 Wm“^ 
239 Wm“^ 
96 Wm'^ 
2 Wm“^ 


Beachte: die kinetische Energie der mittleren 
und der turbulenten Bewegung wird über die ver¬ 
fügbare potentielle Energie erzeugt und stammt 
letztlich aus der solaren Strahlung; sie geht insge¬ 


samt durch die Dissipation in Wärme über. Der an¬ 
gegebene Wert der Dissipation zeigt, dass weniger 
als 1 % der extraterrestrischen solaren Strahlungs¬ 
bilanz den Weg über die kinetische Energie geht. 
Die Atmosphäre, als Wärmekraftmaschine zur Er¬ 
zeugung von kinetischer Energie (Zirkulations¬ 
systeme) betrachtet, besitzt nur einen Wirkungs¬ 
grad von weniger als 1 %. 


Jahresmittelwerte der Globalstrahlung am Erdboden: 


global gemittelt: 
in Mitteleuropa: 
in Spanien: 
in der Sahara: 


168 Wm“ 
130 Wm“ 
200 Wm“ 
280 Wm“ 


E In der Atmosphäre enthaltene Energien 
(grobe Abschätzungen) 

Mit 

V = Windstärke, 
p = Luftdichte = 1 kg m“®, 

L = Verdampfungswärme des Wassers 
= 2,5-10®Jkg-*, 
q = spezifische Feuchte, 

Cp = spezifische Wärme der Luft bei konstantem 
Druck= 1004Jkg“*K'*, 

AT = Temperaturdifferenz 
gilt: 

Kinetische Energie pro Volumeinheithei V= 10 m s”*: 

p VÜ2 = 1 kg m'® • 50 m^ s'^ = 50 J m'® 

Latente Wärme des Wasserdampfes pro Volumeinheit 
bei q=10-10 “®: 

pLq = 2,5 • 10^ J m“® 

Fühlbare Wärme pro Volumeinheit pro 10 °C Erwär¬ 
mung: 


pCpAT= 1,0- lO^Jm'® 

Kinetische Energie pro Flächeneinheit der gesam¬ 
ten Troposphäre mit einer Normhöhe 77 = 10 km 
bei V= 10 m s~* und einer mittleren Dichte p von 
0,7 kg m“®: 

y>VÜ2H=3,5-10® Jm'^ 
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Die Energie eines großen Gewitters (engl, severe 
local storm) mit einem Durchmesser von z. B. 25 km 
und somit einer horizontalen Fläche F = 5 • 10® m^ 
sei hier über die dominierende Rolle der latenten Wär¬ 
me des Wasserdampfes abgeschätzt: Da es bei wei¬ 
tem nicht überall auf dieser großen Fläche regnet, 
nehmen wir an, dass die Niederschlags-Intensität N 
auf 1/10 der Fläche N= 10 mmh“^= 10 l m“^h“^ 
= 10 kg m“^ h“^ beträgt. Dies führt zu einer Leistung 
(des Gewitters) von 

L-N-F/10 = 2,5- 10®- 10-5 - lO^Jh“^ 

= l,25-10'®Jh’‘=3,5-10" W. 

Dauert dieser Gewitter-Prozess 1 h (10 h) an, wo¬ 
bei der „Sturm“ meist weiterzieht, so errechnet sich 
eine insgesamt umgesetzte Energie von 1,25 • lO'® J 
(1,25-10*®!). 

Bei der Entwicklung eines Sturmes wird verfüg¬ 
bare potentielle Energie, die letzten Endes durch die 
Strahlung bereitgestellt wird, in kinetische Energie 
der mittleren und der turbulenten Strömung um¬ 
gewandelt. Zudem spielt die frei werdende Konden¬ 
sationswärme eine dominierende Rolle. Dies ist ein 
Prozess, den man - wie beim Gewitter - besser durch 
die „Leistung“ des Sturmes (also in W) als durch 
einen „Energieinhalt“ (in J) ausdrückt. 

Die in der Atmosphäre enthaltenen Energien wer¬ 
den häufig mit der bei der Explosion einer herkömm¬ 
lichen oder einer atomaren Bombe frei werdenden 
Energie verglichen. Dazu werden dann „Energie¬ 
maße“ wie „t TNT“ = „Tonnen Trinitrotoluol“ oder 


„Nominalbombe“ verwendet. Diese sind wie folgt 
definiert: Die vollständige Spaltung eines kg Uran 235 
liefert 20-10® kcal. Wird diese Menge Uran in einer 
Bombe effektiv gespalten, so spricht man von einer 
Nominalbombe. Sie entspricht der Energie, die bei 
der Explosion von 20 0001 TNT frei wird. Es gilt also: 

I Nominalbombe = 20 000 t TNT 

A 20-10® kcal = 8,3736 -10^® J 

II TNT A 1.10® kcal = 4,1868 -10® J 
1 Wasserstoffbombe = 1 -10® t TNT 

= 5 000 Nominalbomben = 4 -10^^ J 

Die oben abgeschätzte Energie des 10 h andau¬ 
ernden wandernden Gewitterprozesses von etwa 
1 -10^® J entspricht also etwa 100 Nominalbomben. 

Der „Inhalt“ an kinetischer Energie einer Zy¬ 
klone mit einem Durchmesser von 2 000 km (Flä¬ 
che F=3 ■ 10^^ m^) beträgt mit obigem Wert von 
3,5 -10® J m“^ (bei dem überall eine Windgeschwin¬ 
digkeit von „nur“ 10 m s”* angenommen wurde) etwa 
1-10^® J. Der „Inhalt“ an latenter Wärme des Wasser¬ 
dampfes ist um mehrere Zehnerpotenzen größer. Der 
Energieinhalt oder besser die Energieumsätze in ei¬ 
nem solchen Sturm im Laufe seiner Lebensdauer sind 
also sehr groß selbst im Vergleich mit einer Wasser¬ 
stoffbombe. Allerdings darf man nie vergessen, dass 
diese verschiedenen Energien auf sehr unterschiedli¬ 
chen Raum- und Zeitskalen frei werden. Deshalb ist 
bei vielen atmosphärischen Betrachtungen eine Anga¬ 
be der Leistung in J s”^ = W oder der Leistungsdichte 
= Energieflussdichte in Wm”^ oder der Energiedichte 
in J m”^ besser als eine Angabe der Energie in J. 
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Wenn man etwas verstanden hat, ist es nicht selbst¬ 
verständlich, dass man dazu auch fragen kann. Das 
„Fragen-können“ bedeutet so eine höhere Stufe des 
„Verstanden-habens“. Fragen kann man eine andere 
Person, aber auch sich selber. Fragen sind ein sehr 
wirkungsvolles Mittel, Lücken im Wissen aufzu¬ 
decken. Die aus den Fragen folgende Suche nach 
einer (oder mehreren) Antwort(en) kann oft sehr 
erfolgreich sein: man öffnet sich selber (oder an¬ 
deren) die Augen für das bis dahin Verborgene, man 
ist stolz darauf, die Antwort selber gefunden zu ha¬ 
ben. In Prüfungen hat es sich immer wieder gezeigt, 
dass viele Kandidaten Schwierigkeiten haben, sich 
selber eine Frage zu stellen; dabei ist eine solche 
Aufforderung durch den Prüfer doch eine goldene 
Brücke für den Prüfling, im Prüfungsgespräch 
rasch dahin zu kommen, wo seine Stärken liegen. 

Das Verstandene muss auch in der Anwendung 
geübt werden. Auf eine solche Vertiefung des Ge¬ 
lernten kann man nicht verzichten. 

So dienen die Fragen und Übungen hier einem 
mehrfachen Zweck: dem Einüben des Verstande¬ 
nen; als Anregung zum Rechnen mit den im Buch 
abgeleiteten und erläuterten Gesetzen; die Sachver¬ 
halte und Probleme von anderen Seiten her zu be¬ 
leuchten, als es im Haupttext geschehen ist; zur Vor¬ 
bereitung auf Prüfungen; als Anregung, selber Fra¬ 
gen zu stellen. 

Die hier aufgelisteten Fragen und Übungsaufga¬ 
ben wurden als Klausuren oder als Hausaufgaben 
innerhalb der zwei-semestrigen, jeweils 4-stündi- 
gen Kursvorlesung „Einführung in die Meteorolo¬ 
gie“ am Meteorologischen Institut der Universität 
Bonn über viele Jahre hinweg in dieser oder ähnli¬ 
cher Form gestellt. Hörer dieser Vorlesung waren 
zu jeweils etwa 1/3 der Gesamthörerzahl Studieren¬ 
de mit Hauptfach Meteorologie, Physik und Geogra¬ 
phie im 3. und 4. Semester. Die Meteorologen und 


Physiker hatten aus dem 1. und 2. Semester eine für 
diese Vorlesung ausreichende Grundlage in Mathe¬ 
matik und Physik. Die Geographen, die zu uns ka¬ 
men, waren stark motiviert, die physikalische Seite 
ihres Studienfaches kennen zu lernen. 

Bewußt wird hier auf eine Angabe von Lösun¬ 
gen verzichtet. Einmal sind eine Reihe von Fragen 
im Text beantwortet. Dann sollte aber der Leser, der 
wirklich mit dem Buch arbeitet, gezwungen sein, 
durch eigenes Nachdenken den Lösungsweg und die 
Lösung zu finden, ohne die leichte Möglichkeit zu 
besitzen, sich den Denkprozess durch ein schnelles 
Nachschauen in einem Lösungsteil zu ersparen. 

Zu Kap. 2 (Skalen) 

2.1. Wie definiert man den Begriff Klima? 

2.2. Nenne fünf atmosphärische Bewegungsformen 
unterschiedlicher Skala zusammen mit ihren cha¬ 
rakteristischen Längen. 

Zu Kap. 5 (Luftdruck) 

5.1. Berechne die Dichte trockener Luft, die bei einer 
Temperatur von 10 °G (-20 °G; 0 °G; -t-20 °G) und ei¬ 
nem Luftdruck von 1000 hPa (700 hPa; 500 hPa) 
herrscht. Lege eine Tabelle mit den Ergebnissen an. 

5.2. Wie groß ist die (differentielle) Änderung des 
Luftdrucks mit der Höhe, wenn die Luftdichte die 
in Aufgabe 5.1 berechneten Werte besitzt? Drücke 
die Ergebnisse in hPa km“* aus. 

5.3. Rechne die heute nur noch bei den Medizinern 
gebräuchliche Druckeinheit Torr in die SI-Einheit 
Pa um. Also: wieviel Pa ist 1 Torr? Der Rechengang 
sollte erkennbar sein. 
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5.4. 

a) Welcher Luftdruck (in NN) tritt in Deutschland 
in einem kräftigen winterlichen Hoch auf? 

b) Wie tief kann der Luftdruck (in NN) über dem 
Atlantik in einer Sturmzyklone fallen? 

5.5. Was sagt das Daltonsche Gesetz? 

5.6. Welchen Stickstoff-Partialdruck weist trocke¬ 
ne Luft bei einem Gesamtluftdruck von 900 hPa auf? 

5.7. Berechne den Luftdruck in 5 000 m Höhe für den 
Fall, dass in 0 m Höhe ein Luftdruck von 1013 hPa 
herrscht und die Luftsäule zwischen den beiden Hö¬ 
hen 

a) eine höhenkonstante Temperatur von 0 °G, 

b) eine höhenkonstante Dichte von 1,0 kg m“^ be¬ 
sitzt. 

5.8. Wie funktioniert eine Vidie-Dose? 

5.9. Betrachte die mittlere Luftdruckverteilung an 
der Erdoberfläche und liste auf, welche Druck¬ 
gebilde man vom Nordpol angefangen bis zum Süd¬ 
pol vorfindet. 

5.1 0. Ist die Schwerebeschleunigung bei einer Brei¬ 
te von 45° größer als die (kleiner als die, gleich der) 
aus dem Newtonschen Anziehungsgesetz folgende 
Beschleunigung? Begründe die gegebene Antwort. 

5.11. Wie groß ist der Luftdruck an der Station „Gar¬ 
misch“ (-700 m über NN), der auf der Bodenwetter¬ 
karte erscheint, wenn in Garmisch ein Druck von 
920 hPa und eine Lufttemperatur von 10 °G gemes¬ 
sen werden? 

5.12. ln welcher Breite liegt die „Innertropische 
Konvergenzzone“ im Nord-Sommer 

a) im Indischen Raum; 

b) im Atlantischen Raum; 

c) im Westen Afrikas? 

Gibt es Gründe für dies unterschiedliche Verhal¬ 
ten? Nenne sie. 

5.13. Die mittlere Lage der ITGZ im Januar und 
im Juli ist auf Bild 5.4 dargestellt. 

a) Wie viele Längengrade liegt die ITGZ im Janu¬ 
ar (Juli) südlich (nördlich) vom Äquator? 


b) Stelle die maximalen Entfernungen vom Äqua¬ 
tor fest und notiere sie in Grad südlicher oder 
nördlicher Breite; notiere auch die Gebiete, wo 
sie auftreten. 

5 . 14 . An einem Quecksilberbarometer sei bei einer 
Zimmertemperatur von 20 °G (alle Gegenstände im 
Zimmer haben diese Temperatur) ein Wert von 
1020 hPa abgelesen. Das Barometer hängt 50 m 
(500 m) über NN am Pol (Äquator). Die Lufttempe¬ 
ratur außerhalb des Gebäudes betrage -20 °G (Pol) 
bzw. +25 °G (Äquator). Wie groß ist für alle 4 Fälle 

a) die Höhe der Quecksilbersäule, 

b) die Korrektur auf den wahren Luftdruck, 

c) der wirkliche Luftdruck an der Station, 

d) der auf NN reduzierte Luftdruck, wenn die 
Temperatur der hypothetischen Luftsäule zwi¬ 
schen der Station und NN einen Gradienten 
dTldz = -0,65 °G/100 m aufweist? 

5 . 15 . Berechne den Luftdruck in 1000, 5 000 und 
10 000 m Höhe: 

a) nach der barometrischen Höhenformel für eine 
isotherme Atmosphäre und 

b) nach der Lösung fürp(z) für eine lineare Funk¬ 
tion T{z). 

Am Erdboden (z = 0) beträgt die Lufttemperatur 
15,0 °G und der Luftdruck 1013,25 hPa, die Lufttem¬ 
peratur nimmt mit der Höhe linear um 6,5 °G/1000 m 
ab. Benutze diese Angaben über das Temperaturprofil 
in beiden Formeln physikalisch sinnvoll. Vergleiche die 
Lösungen (a) und (b) miteinander und mit der Faust- 
formel,nach der der Luftdruck je 5 000 m Höhenunter¬ 
schied von unten nach oben auf die Hälfte des unte¬ 
ren Wertes abnimmt. Für einen solchen Vergleich ist 
eine entsprechende Rechengenauigkeit erforderlich. 

5 . 16 . 

a) Berechne nach der barometrischen Höhenfor¬ 
mel den Luftdruck in 1000 m-Stufen vom Erd¬ 
boden (z = Zf) bis in 11 km Höhe. Benutze dabei 
die folgenden Werte: 

po= 1013,25 hPa; 7^= 288,15 K; Zq= 0 m; 
r= 288,15 K-6,5 Kkm'^-z. 

b) Berechne für dieselben Höhen die Luftdichte. 

c) Lege eine übersichtliche Tabelle für alle inter¬ 
essierenden Größen an. T muss dabei zweimal 
auftreten: als Wert in einem bestimmten Niveau 
und als Schichtmittel. 
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5.17. Wie groß ist die Länge einer a) Quecksilber¬ 
säule b) Wassersäule in einem Flüssigkeitsbaro¬ 
meter heip= 1013,25 hPa und einer Gerätetempe¬ 
ratur von r = 0 °C? Wie hoch steht bei diesem Druck 
ein mit Petroleum (Dichte 0,80 • 10^ kg m“^) gefüll¬ 
tes Flüssigkeitsbarometer? 

5.18. Berechne die Höhe der Flüssigkeitssäule in 
einem Wasser- und in einem Quecksilberbarometer 
bei einem Luftdruck von 1 atm und bei der Gerä¬ 
tetemperatur von 0 °G und 20 °G am Pol und am 
Äquator. Für die Dichte des Wassers gilt p{0 °G) 
= 999,87 kg m“^ und p{20 °G) = 998,23 kg m'^. 


5.22. Welche Stoffmenge (in mol) beinhaltet 1 m^ 
Luft bei p = 101325 Pa und T = 273,15 K? 

5.23. Unter der Voraussetzung, dass bis über eine 
Höhe von 80 km die Zusammensetzung der trok- 
kenen Luft den bodennahen Verhältnissen ent¬ 
spricht und konstant ist, sollen die Partialdrucke 
von Nj, Qj, Ar, GG 2 und Qj für die Druckniveaus 
1000,500 und 25 hPa angegeben werden. Um wel¬ 
chen Faktor ist der wirkliche Qj-Partialdruck in 
25 hPa höher als der aus der Voraussetzung kon¬ 
stanter Zusammensetzung folgende? Siehe dazu 
auch Kap. 10. 


5.19. Berechne 

a) die Schwerebeschleunigung g am Pol und am 
Äquator und 

b) die Abnahme der Schwerebeschleunigung mit 
der Höhe. 

Verwende dabei die Newtonsche Beziehung für 
die Gravitationskraft K zwischen den Massen M 
und m (diese ist K = {/Mm)/R^), die Gravitations¬ 
konstante /= 6,670 • 10“'^ m^kg“* s”^, die Werte für 
den Erdradius R am Pol (6 356,8 km) und am Äqua¬ 
tor (6 378,2 km) und den Wert für die Erdmasse M 
von 5,977-10^^ kg. 

Berücksichtige die Abplattung der Erde durch 
die aus der Potentialtheorie folgenden, an der 
Newtonschen Beziehung anzubringende Faktoren 


/ 

3 
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-/ 
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Vergleiche die Ergebnisse mit den Angaben in 
Abschn. 5.4. 


5.20. Wie groß ist die Molmasse eines Gasgemi¬ 
sches aus 50 % Stickstoff, 25 % Sauerstoff und 25 % 
GG2? 

5.21. Gibt es ein einheitliches Molvolumen für ein 
„ideales Gas“? Wenn ja: berechne es. Wenn nein: 
berechne das Molvolumen für G 2 und N 2 . 


Zu Kap. 6 (Wind) 

6.1 . Wie groß ist die horizontale Windstärke, wenn 
die Windgeschwindigkeit eine W-Q Komponente u 
von 10 ms“^ und eine S-N Komponente v von 
5,0 m s~^ besitzt? 

6.2. Wie ändert sich die Temperatur in x-Richtung 
(W-Q), wenn auf einer Insel ein Temperaturfall von 
2,0 K h"' (lokale Änderung von T) beobachtet wird 
imd ein an der Insel mit 20 km h“^ nach Westen vor¬ 
beifahrendes Schiff einen Temperaturfall von 
3,0 K h“^ (totale Änderung von T mit der Zeit) misst? 

6.3. Schreibe die drei Vektorkomponenten (in x-,y- 
und z-Richtung) der Vektoren grad T und rot v auf. 
Aus welchen drei Summanden besteht div v? 

Zu Kap. 7 (Temperatur) 

7.1. Wie groß ist die Temperatur eines trockenen, 
adiabatisch aufsteigenden Luftteilchens, das am 
Boden beim Druck von 1000 hPa eine Temperatur 
von 20 °G besitzt, wenn es das Druckniveau 900 hPa 
erreicht hat? 

7.2. Wie groß ist die potentielle Temperatur 0 
in 10 km Höhe, wenn die Lufttemperatur 
am Erdboden 10,0 °G und ihr Gradient dTldz 
= -0,65 °G/100 m beträgt? 0^ = T^. 

7.3. Welche langjährigen Monatsmittel der Luft¬ 
temperatur für Januar und Juli hat 

a) Bonn, 

b) München? 
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7.4. Was bedeutet der Ausdruck adiabatisch? 

7.5. Was sagt der erste Hauptsatz der Thermody¬ 
namik aus? 

7.6. Wie sieht das Profil der potentiellen Tem¬ 
peratur aus (d. h. ihre Änderung mit der Höhe), 
wenn die mit einer Radiosonde gemessene Tem¬ 
peraturänderung mit der Höhe 

a) -0,5 °C/100 m 

b) -l,0°C/100m 

c) -F0,5°C/100m 
beträgt? 

7.7. Welche Ausdehnungsarbeit leistet ein Luftpa¬ 
ket, das am Boden beip = 1000 hPa und T= 10,0 °C 
ein Volumen von 1 m^ besitzt und trockenadia¬ 
batisch bis zum 500 hPa-Niveau aufsteigt? Hilfe: In¬ 
tegriere die Arbeitsleistung über den Aufstiegsweg 
des Teilchens. 

7.8. Beweise die Gültigkeit von 

T 1 

— c„ d0 = c„ dr- dp 

0 ^ ^ p 

7.9. Berechne das Temperaturprofil in einer 
trockenen Atmosphäre mit konstanter Dichte p 
= 1,2 kg m“^. Wie groß sind dabei dT/dz und 
d0ldz^. Welche Werte ergeben sich bei p 
= 0,9 kg m“^? Wie groß ist d0ldz bei einem 
T-Profil, das durch T = 288,15 K - 6,5 K km“^ • z 
beschrieben wird? 

7.10. Der Temperaturkoeffizient «des elektrischen 
Widerstandes R wird für ein Metallthermometer 
durch «^j und für ein Halbleiterthermometer durch 
«jj beschrieben: 

1 dR 1 dR 

RgdT R dT 

Dabei ist Rg eine Konstante (z. B. der Wider¬ 
stand bei 0°C). Leite die Gesetze ab, mit deren 
Hilfe man R(r) ausrechnen kann. Berücksichti¬ 
ge dabei, dass «^^ und b=-a^T^ näherungs¬ 
weise konstant sind. Welche Vorzeichen besitzen «^ 
und «JJ? 


Zu Kap. 8 (Luftfeuchtigkeit) 

8.1 . Wieviel Wasserdampf befindet sich in einer 
Luftsäule von 2 000 m Höhe? 

8 . 2 . Überlege, wie die verschiedenen Feuchtema¬ 
ße definiert sind. 

8 . 3 . Wie groß ist die spezifische Feuchte in einem 
Raum, in dem bei einer Lufttemperatur von 20,0 °G 
eine relative Feuchte von 50 % herrscht?p = 1000 hPa. 

8 . 4 . Wie groß ist die Gesamtwassermasse in der 
gleichen Situation wie bei Aufgabe 8.3 bei einer 
Raumgröße von 100 m^? 

8 . 5 . Berechne die Luftfeuchtigkeit bei den Luft¬ 
temperaturen von -10,0 °G, -Fl0,0 °G und 3-20,0 °G 
beim Luftdruck von 1000 hPa und bei der relati¬ 
ven Feuchte von 60 %. Ermittle die Werte aller 
Feuchtemaße, die in Abschn. 8.1 definiert sind. 

8.6. Wie groß ist der konvektive (das ist der mit 
der mittleren Windgeschwindigkeit verbundene) 
Transport latenter Wärme des Wasserdampfes (aus¬ 
gedrückt durch die Energieflussdichte) in gesättig¬ 
ter Luft von 10,0 °G, die sich mit der mittleren ho¬ 
rizontalen Windgeschwindigkeit von 10 ms”^ be¬ 
wegt? ln welche Richtung geht dieser Transport? 

8 . 7 . Gibt es Wasseroberflächen, über denen der 
Sättigungsdampfdruck kleiner ist als über einer 
ebenen Oberfläche reinen Wassers bei der gleichen 
Temperatur? Wenn ja, dann erläutere die Fälle, in 
denen dies zutrifft. 

8.8. Berechne die Dichte 

a) der trockenen Luft für einen Druck von 
1 000 hPa und 

b) des Wasserdampfes bei Sättigung, 
beides bei einer Temperatur von 20 °G. 

8 . 9 . Eine Luftsäule von 1000 m Höhe sei mit Was¬ 
serdampf gesättigt und habe am Boden (1 000 hPa) 
eine Temperatur von 20,0 °G, die mit der Höhe um 
0,65 °G/100 m abnimmt. Wie groß sind in dieser 
Luftsäule der Dampfdruck und die absolute Feuchte 
als Funktionen der Höhe? Wieviel mm Niederschlag 
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finden sich am Erdboden, wenn man den gesam¬ 
ten Wasserdampf aus dieser Luftsäule ausregnen 
läßt? 

8.10. Wie groß ist die Dichte von Luft bei p 
= 1000 hPa und T = 20,0 °C, wenn diese 

a) trocken ist (also keinen Wasserdampf enthält), 

b) 50 % mit Wasserdampf gesättigt ist, 

c) 100 % mit Wasserdampf gesättigt ist? 

Ist feuchte Luft bei gleichem Gesamtluftdruck 
und gleicher Temperatur leichter oder schwerer als 
trockene Luft? 

8.11. Wie ist die spezifische Peuchte im Vergleich 
zum Mischungsverhältnis definiert? 

8 .12. In einem Raum (4 m hoch, Grvmdfläche 50 m^) 
herrsche eine Temperatur von 20 °G (10 °G, 0°G) 
und eine relative Peuchte von 100 %. Gib an, wel¬ 
che Wasserdampfmasse sich in diesem Raum be¬ 
findet. Wie hoch wäre der Boden mit Wasser be¬ 
deckt, würde man diesen Wasserdampf am Boden 
gleichmäßig verteilt vollständig auskondensieren 
lassen? Arbeite mit den im Text angegebenen leicht 
merkbaren Approximationen. 

8.13. Wieviel Wasser befindet sich in einem Raum 
von 60 m^ Grundfläche und 4 m Höhe bei einer 
Lufttemperatur von 20 °G und einer relativen Luft- 
feuchte von 60 %? Wie groß ist die freiwerdende 
Wärme, wenn all dies Wasser an den Außenwän¬ 
den kondensiert? Wie kalt müßten die Lenster sein, 
damit die Hälfte des Wassers an ihnen kondensie¬ 
ren könnte? 

8.14. Berechne die bodennahen Druckanteile 
der 5 Hauptbestandteile feuchter Luft, die bei 
30 °G mit Wasserdampf gesättigt sein soll, bei 
1 000 hPa Gesamtluftdruck. Berechne die mitt¬ 
lere Molmasse dieser Luft. Berechne die Dichte die¬ 
ser Luft 

a) mit Hilfe der allgemeinen Gaskonstante und T 
und 

b) mit Hilfe der speziellen Gaskonstante für 
trockene Luft und der virtuellen Temperatur. 
Ist diese feuchte Luft leichter oder schwerer als 

trockene Luft? Wie unterscheiden sich die auf ver¬ 
schiedene Weise (a und b) berechneten Dichten? 


8.15. Berechne die Dichte der feuchten Luft bei fol¬ 
genden Wertekombinationen von Druck p, Tem¬ 
peratur T und relativer Peuchte/: 

a) p = 1000 hPa r = 20,0°G /=100% 

h) p= 900 hPa r=10,0°G /= 90% 

c) p= 800 hPa T= 0,0 °G /= 70% 

8.16. Wir betrachten ein ideales Psychrometer. Wie 
groß ist die relative Peuchte der gemessenen Luft¬ 
probe bei einer Lufttemperatur von 20,0 °G, wenn 
die Peuchttemperatur 

a) 20,0 °G 

b) 10,0 °G 

c) 5,0 °G beträgt? 

8.17. Wir betrachten ein ideales Psychrometer. Wie 
groß ist der turbulente Transport fühlbarer Wär¬ 
me am feuchten Thermometer, wenn dieses die 
Temperatur von 10,0 °G besitzt und wenn gleich¬ 
zeitig die Lufttemperatur 15,0 °G und die Wärme¬ 
übergangszahl 30 W m”^ K“^ betragen? Wie groß ist 
dabei der turbulente Transport der latenten Wärme? 
In welche Richtungen fließen diese Transporte? 

8.18. Wir betrachten ein ideales Psychrometer; am 
Strumpf des feuchten Thermometers befindet sich 
Eis. Wie groß ist die relative Peuchte der gemesse¬ 
nen Luftprobe bei einer Lufttemperatur von -5,0 °G, 
wenn die Peuchttemperatur 

a) -7,0 °G, 

b) -10,0 °G beträgt? 

8.19. Es liegen folgende Psychrometer-Messungen 
vor (in 2 m Höhe,Luftdruck 1013 hPa, T^= Trocken¬ 
temperatur, T^= Peuchttemperatur): 

a) 20,0°G, rp=15,0°G 

b) Tp = 0,0 °G, Tp=-2,0 °G, am Strumpf ist Wasser 

c) Tp = 0,0 °G, Tp=-2,0 °G, am Strumpf ist Eis 

d) rL=-10,0 °G, rp=-9,9 °G, am Strumpf ist Eis 
Berechne: Dampfdruck, relative Luftfeuchtigkeit 

und das Kondensationsniveau, letzteres unter der 
Voraussetzung, dass die Luft von der Erdoberflä¬ 
che bis zum Kondensationsniveau gut durchmischt 
ist (s. dazu Kap. 11). 

Berechne außerdem für die Pälle (a) bis (d) die 
turbulenten Plussdichten (Größe und Richtung) 
fühlbarer und latenter Wärme am feuchten Ther¬ 
mometer. Dieses besitzt die Porm eines Kreis- 
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Zylinders, der mit 2 ms“' quer angeströmt wird, und 
hat (den Strumpf eingeschlossen) einen Durchmes¬ 
ser von 5 mm (s. dazu Abschn. 7.7). 


8.20. Psychrometer-Messungen ergeben in 3 ver¬ 
schiedenen Fällen 

a) 7^= 20,0 °C; rp= 10,0 °C; Wasser an der Ober¬ 
fläche des feuchten Thermometers 

b) rL=0,0°C; rp=-4,0°C;Wasser an der Ober¬ 
fläche des feuchten Thermometers 

c) Tp = 0,0 °C; Tp = -4,0 °C; Eis an der Oberfläche 
des feuchten Thermometers. 

Berechne daraus alle in Abschn. 8.1 erläuterten 
Feuchtemaße und stelle die Ergebnisse in einer 
übersichtlichen Tabelle dar. Die Ergebnisse sollen 
so genau sein, dass z. B. auch die Unterschiede zwi¬ 
schen den genau berechneten und den aus der 
Näherungsformel ermittelten Werten für q und m 
deutlich werden, p = 1013 hPa. 


8.21. Berechne für ein ideales Psychrometer die 
Energieflussdichten am feuchten Thermometer bei 
einer Lufttemperatur von -10,0; 0,0; +10,0; +20,0 °C 
und einer relativen Feuchte von 50 %. Der Thermo¬ 
meterkörper ist ein Zylinder von 20 pm; 1 mm; 1 cm 
Durchmesser. Dieser wird quer angeströmt und mit 
4 m s“' belüftet, p = 1000 hPa. Zur Beschreibung von 
s*{Tp) = ßp dient die Näherung 


(4 -^ l ) = 




(rp-Tp) + ß*(i-/) 


8.22. Wie hängt der von einem idealen Psychro¬ 
meter gemessene Dampfdruck von der Geschwin¬ 
digkeit ab, mit der das trockene und das feuchte 
Thermometer belüftet werden? 


8.23. Die Gleichung des idealen Psychrometers lau¬ 
tet H + £ = 0, wenn mit H und E die turbulenten 
Energieflussdichten fühlbarer und latenter Wärme 
an der Oberfläche des feuchten Thermometers ge¬ 
meint sind. 

a) Berechne die Temperatur des feuchten Ther¬ 
mometers Tp für den Fall der Sättigung der Luft 
in Bezug auf Wasser (wenn z. B. Nebeltröpfchen 
vorhanden sind) und bei Eis an der Oberfläche 
des feuchten Thermometers bei Tp= -21,0; -17,0; 
-15,0; -13,0; -9,0; -5,0; 0,0 °G. Zur Beschreibung 


von e*{Tp) in der Psychrometerformel kann fol¬ 
gende Näherung benutzt werden 


eJlTpl-ßp^fTp)- 




dr 


(^p-Tp) 


Jt=t^ 


b) Berechne außerdem für diese 7 Fälle H und £; 
verwende dabei als Wärmeübergangszahl 
ap=30 Wm“^K“'. 

c) Wie lange dauert es, bis sich ein 1 cm dicker Eis¬ 
ansatz der Dichte 0,1 ■ lO^kgm“^ am feuchten 
Thermometer gebildet hat, wenn die Wärme¬ 
übergangszahl wie bei (b) 30 Wm“^ K“' beträgt? 

d) Diskutiere die Vorzeichen von H und E. 

Der Luftdruck betrage in allen Rechnungen 
1013 hPa. 


8.24. Berechne eine Korrekturtabelle für das Aspi¬ 
rationspsychrometer für die Fälle, dass der Luft¬ 
druck eine Rolle bei der Anwendung der Psychro¬ 
meterformel spielt. Die Psychrometerformel möge 
immer mit für 1000,0 hPa gültigen Werten benutzt 
werden. Welche Korrekturen sind bei dem mit 
1000 hPa errechneten Dampfdruck Cp anzuwenden, 
wenn bei rp= 0,0; 10,0; 20,0 °G und den relativen 
Luftfeuchten von/= 20; 50; 80; 100 % der Luftdruck 
(statt 1000 hPa) 980,950,900,800 hPa beträgt? 

8.25. Der Siedepunkt des Wassers hängt vom äu¬ 
ßeren Luftdruck ab. Lege eine Tabelle an, in der für 
alle 1000 m zwischen Zq = 0 m und z = 5 000 m der 
Siedepunkt Tg und seine Änderung mit dem Druck 
in °G hPa“' angegeben wird. po = I 013,25 hPa. 
T = 15,00 °G - 6,5 °G km“' ■ z. Rechne mit der übli¬ 
cherweise benutzten barometrischen Höhenformel. 
Gib auch an, wie genau die Temperatur gemessen 
werden muss, um mit einem Siedebarometer den 
Luftdruck auf 0,1 hPa genau zu bestimmen. 

8.26. Zeichne eine Kurve der Differenz des Sätti¬ 
gungsdampfdruckes über unterkühltem Wasser 
und über Eis zwischen 0 °G und -40 °G. Bei wel¬ 
cher Temperatur liegt das Maximum? 

8.27. Vergleiche die Werte des Sättigungsdampf¬ 
drucks über Wasser bei 10,0 °G,20,0 °Gund 30,0 °G, 
die nach drei verschiedenen Methoden ermittelt 
werden: 
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a) Formel von Murray, 

b) Zunahme um den Faktor 2 bei je 10 °C Tem¬ 
peraturerhöhung ausgehend vom Sättigungs¬ 
dampfdruck bei 0 °C, 

c) Tabellen 8.1 und 8.2. 

8.28. Unmittelbar an der Erdoberfläche sei T 
= 20,0 °C und der Boden sei naß (die Luft unmit¬ 
telbar an der Oberfläche sei also mit Feuchte ge¬ 
sättigt).p = 1000 hPa. ln z = 2 m Höhe sei T = 10,0 °C 
und /= relative Feuchte = 50 %. Es wehe ein Wind 
von 2 m s~' (in 10 m Höhe), so dass die Wärmeüber¬ 
gangszahl «L= 10 Wm”^K”^ sei. 

Berechne für z = 0 und z = 2 m die Werte aller 
Feuchtemaße. Berechne ferner die turbulenten 
Flussdichten fühlbarer und latenter Wärme; gib bei 
ihnen das Vorzeichen richtig an, sage also, in wel¬ 
che Richtung sie fließen. 

8.29. Bei welcher Temperatur siedet das Wasser auf 
der Zugspitze (z = 3 000 m über NN), wenn für Gar¬ 
misch (z = ~700 m) ein auf NN reduzierter Luft¬ 
druck von 990 hPa in der Wetterkarte vermerkt ist, 
in Garmisch eine Lufttemperatur von -1,0 °G ge¬ 
messen wird und oberhalb die Temperatur mit 
0,7 °G/100 m linear abnimmt? Bedenke, dass die 
Reduktion des Luftdruckes auf NN mit einem 
dT/dz = -0,65 °G/100 m durchgeführt wird. 

8.30. Berechne den Strahlungsfehler eines Haar¬ 
hygrometers bei folgenden Verhältnissen: T^ = 0,0; 
10,0; 20,0 °G. Abweichung der Haartemperatur von der 
Lufttemperatur 1,0; 2,0; 3,0 °G. Gemessenes/= 50 %. 

Zu Kap. 9 (Strahlung) 

9.1. 

a) Berechne die Plancksche Kurve für T = 5 776 K 
und 279 K bei den Wellenlängen 0,2; 0,4; 0,6; 0,8; 
1,0; 2,0; 5,0; 10,0; 20,0 pm und bei den Maxima. 

b) Wie groß ist das Verhältnis der Flächen unter 
den beiden gerechneten Spektren bei linearer 
Abszisse? 

c) Wie groß ist das Flächenverhältnis, wenn man 
die in (a) berechneten Werte über einer logarith- 
mischen A-Abzisse aufträgt? 

d) Wie groß ist das Flächenverhältnis, wenn man 
das Produkt aus Ä mit den in (a) berechneten 


Werten über einer logarithmischen A-Abzisse 
aufträgt? 

e) Schneiden sich die beiden in (a) berechneten 
Kurven? 

9.2. Schneiden sich die Planckschen Kurven für 
6 000 K und 300 K? Wenn die Antwort „ja“ ist, 
warum? Wenn die Antwort „nein“ ist, warum gibt 
es denn Darstellungen, bei denen sich die Kurven 
der spektralen Dichte der Strahlung der Sonne und 
der Erde schneiden? 

9.3. Berechne, zwischen welchen Wellenlängen 99 % 
der Strahlung eines schwarzen Körpers (d. h. 99 % der 
Fläche unter der Planckschen Kurve) von 6 000,3 000, 
1000,300 K liegen, wenn die beiderseitigen Randge¬ 
biete von jeweils 0,5 % unberücksichtigt bleiben. Be¬ 
achte: die Integration über die kleinen Randzonen 
gelingt auf analytischem Wege nur, wenn man die zu 
integrierende Funktion xV(e^- 1) (s. dieAbleitimgdes 
Gesetzes von Stefan-Boltzmann in Abschn. 9.2.4B) 
durch Näherungsverfahren vereinfacht. 

9.4. BerechnedasVerhältnis Av/AAfür AA= 0,1 pm 
bei verschiedenen Wellenlängen und zeige, warum 
die Maxima von ß^und ß^ für dieselbe Tempera¬ 
tur bei unterschiedlichen Wellenlängen bzw. Fre¬ 
quenzen liegen. 

9.5. Bei welcher Wellenlänge liegt das Maximum 
der spektralen Dichte der Strahlung, die ein schwar¬ 
zer Körper mit einer Temperatur von 10 000 K 
(6 000 K, 300 K, 250 K) ausstrahlt? Der Rechengang 
soll erkennbar sein! 

9.6. Wie groß ist das Verhältnis der von einem 
schwarzen Körper der Temperatur von 30,0 °G in 
den Halbraum ausgestrahlten gesamten Energie zu 
der, die ein Körper von 0,0 °G ausstrahlt? 

9.7. Aus welchen Einzel-Strahlungsflussdichten 
setzt sich ganz allgemein die Gesamtstrahlungs¬ 
bilanz zusammen? 

9.8. Wie groß ist (etwa) die Strahlungsbilanz an ei¬ 
nem wolkenlosen Sommermittag in Mitteleuropa, 
und aus welchen Anteilen setzt sie sich quantitativ 
zusammen? 
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9.9. Wie groß ist (etwa) die direkte Sonnenstrah¬ 
lung, wie groß die Himmelsstrahlung an einem 
schönen Sommer-Mittag? 

9.10. Wie groß sind (etwa) die verschiedenen Ener¬ 
gieflussdichten an der Erdoberfläche in einer kla¬ 
ren Sommernacht? 

9.11. Wie ist der Begriff „Strahlungsbilanz“ defi¬ 
niert? 

9.12. Was bedeutet der Begriff „Albedo“, was der 
Begriff „Emissionsvermögen“? 

9.13. Wie groß ist die Energieflussdichte, die die 
Oberfläche von frisch gefallenem Schnee ausstrahlt? 

9.14. Wie reduziert sich die von der Sonne ausge¬ 
hende Strahlungsflussdichte auf den extraterrestri¬ 
schen Wert der solaren Strahlungsflussdichte (im 
globalen und langzeitlichen Mittel) und dann wei¬ 
ter auf die vom System Erde-Atmosphäre (im glei¬ 
chen Mittel) absorbierte solare Strahlung? Wie groß 
ist die Strahlungsbilanz an der Erdoberfläche (im 
gleichen Mittel)? 

9.15. Berechne die Strahlungsflussdichte, die von 
einer Schneeoberfläche bei einer Oberflächentem¬ 
peratur von -10,0 °C in den Halbraum gestrahlt 
wird. Wie groß ist in diesem Falle die nächtliche 
Strahlungsbilanz, wenn der Himmel mit niedrigen 
Wolken ganz bedeckt ist und die Wolken eine Tem¬ 
peratur von -10 °C besitzen? 

9.16. Diskutiere Einzelheiten der Energiebilanz¬ 
kurven (für verschiedene Oberflächen) aus Ab- 
schn. 9.4. 

9.17. Berechne die Strahlungsbilanz an der Erd¬ 
oberfläche für den Fall, dass folgende Größen 
bekannt sind: Globalstrahlung = 500 Wm“^; Al¬ 
bedo = 50 %; Atmosphärische Gegenstrahlung 
= 300 Wm“^; Oberflächentemperatur = 20 °G. 

9.18. Berechne die direkte Sonnenstrahlung 
(Strahlungsflussdichte) bezogen auf die Erdober¬ 
fläche bei Sonnenhöhen von 10°, 45° und 90°, wenn 
die Strahlungsflussdichte auf einer zur Sonnen¬ 
strahlung senkrechten Fläche 1000 Wm“^ beträgt. 


9.19. Wie hoch ist die Temperatur einer nach un¬ 
ten thermisch isolierten trockenen Oberfläche, 
über der die Strahlungsbilanz 500 Wm“^ beträgt 
und über der ein 20 °G warmer Wind hinweg weht, 
der zu einer Wärmeübergangszahl (zwischen Luft 
und Fläche) von 30 W m“^ K“^ führt? 

9.20. ln der Sahara steht im Jahresmittel eine Glo¬ 
balstrahlung von 280 W m”^ zur Verfügung. Wieviel 
Motoren von je 70 kW Leistung kann man mit ei¬ 
ner dort aufgebauten Solarfarm betreiben, wenn 
diese eine mit Solarzellen bedeckte Gesamtfläche 
von 10 km x 10 km aufweist und die Solarzellen 
einen Wirkungsgrad von 30 % besitzen? 

9.21. Wie groß ist auf der Erde die Solarkonstan¬ 
te, wie groß die globale Albedo, wie groß folglich 
der mittlere (global und langzeitlich gemittelt) so¬ 
lare Energie-lnput, wie groß die mittlere extrater¬ 
restrische langwellige Ausstrahlung und wie groß 
die der letzteren entsprechende effektive Strah¬ 
lungstemperatur? 

9.22. Berechne die kurzwellige Strahlungsbilanz, 
die langwellige Strahlungsbilanz und die Gesamt- 
Strahlungsbilanz für eine Wiese, wenn die direkte 
Sonnenstrahlung 600 W m“^, die diffuse Himmels¬ 
strahlung 100 Wm“^, die Albedo 15 %,die Oberflä¬ 
chentemperatur 20,0 °G und die langwellige atmo¬ 
sphärische Gegenstrahlung 300 Wm”^ betragen. 

9.23. Wie hoch ist (ohne Berücksichtigung von 
Wärmeleitung und von turbulenten Transporten) 
die Temperatur der Oberfläche eines vergoldeten 
Körpers (£-Goid,kurzw.= 50 %, £-Goid,iangw.= 3 %), wenn 
auf ihn nur kurzwellige Strahlung von 500 Wm ^ 
fällt? Wie warm wird ein schwarzer Körper bei der¬ 
selben Einstrahlung? 

9.24. Wie groß ist im globalen und langzeitlichen 
Mittel 

a) die extraterrestrische Strahlungsbilanz, 

b) die Strahlungsbilanz an der Erdoberfläche? 

9.25. Was bedeutet der Ausdruck „Strahlungs¬ 
fenster“? 

9.26. Wie lange muss eine Bestrahlungsstärke von 
der Größe der Solarkonstanten auf eine feuchte 
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Oberfläche wirken, um auf ihr 1 mm Wasser zu 
verdunsten? Es ist dabei angenommen, dass die 
ankommende Strahlung voll zur Verdunstung aus¬ 
genutzt wird. 

9.27. Leite mit Hilfe einer Taylor-Reihe ab, dass 

man die langwellige Strahlungsbilanz einer Ober¬ 
fläche Ql = - SioT^) mit einem langwelligen 

Absorptionsvermögen und einer Temperatur Tq 
näherungsweise als a^{T^- Tq) schreiben 
kann, wenn die Umgebung der Temperatur 
schwarz strahlt. «5 heißt Strahlungs-Übergangs¬ 
zahl. Für sie ergibt sich aus der Ableitung ein Aus¬ 
druck, der zeigt, wie von und abhängt. 
Welchen Vorteil bringt eine solche Näherung? Wo 
sind die Grenzen ihrer Anwendbarkeit? 

9.28. Berechne die Komponenten der Energiebilanz 
und der Strahlungsbilanz und die Temperaturen fol¬ 
gender (unendlich ausgedehnter) Oberflächen: 

a) schwarzer Boden iai = 0; a^=0; trocken) 

b) weiße Farbe (flL= 0; aK= 0,70; trocken) 

c) Gold (flL= 0,95; 0,50; trocken). 

«L und sind das langwellige und kurzwellige 
Reflexionsvermögen. Von außen werde eine Global¬ 
strahlung von 1000 W m“^ zugeführt. Die Lufttempe¬ 
ratur Tl betrage 20 °G (in 2 m Höhe). Der Wind er¬ 
zeuge eine Wärmeübergangszahl von 20 Wm”^K“\ 
Die langwellige Gegenstrahlung berechne sich (bei 
wolkenlosem Himmel) aus 0,7 • aT^. Es fließe kei¬ 
ne Energie in den Untergrund der Flächen (ß = 0). 

9.29. Das Stadtgebiet von München umfasst eine 
Fläche von 300 km^. Die Strahlungsbilanz an einem 
schönen Sommermittag möge den Wert von 1^12 
annehmen. 

a) Wieviel Motoren mit 40 PS Leistung (E-Loks mit 
8 000 PS Leistung) müßte man aufstellen, um 
genau die gleiche Netto-Leistung wie die Strah¬ 
lungsbilanz zu erbringen? 

b) Aus welchen Einzel-Strahlungsflussdichten 
setzt sich die Strahlungsbilanz zusammen? Gib 
rohe Werte für diese Einzel-Strahlungsfluss- 
dichten an. 


9.30. Ein flaches Hausdach sei auf einer Fläche von 
40 m^ mit Sonnenkollektoren ausgestattet. Welche 
Energie läßt sich dadurch nutzen, wenn diese ei¬ 
nen 100%igen Wirkungsgrad besitzen und die 
Jahressumme der Globalstrahlung auf dieses Dach 
1230 kWh m“^ beträgt? 

Welcher Anteil ist dies, wenn man für das Einfa¬ 
milienhaus einen „Jahresverbrauch“ von 25 000 kWh 
ansetzt? 

Wie lauten diese Zahlen, wenn die Solarener¬ 
gie nicht gespeichert werden kann und man die in 
Tabelle B.l enthaltenen Monatssummen der Glo¬ 
balstrahlung zu Grunde legt und ferner annimmt, 
dass man je 15 % der Heizenergie in den Mona¬ 
ten 11,12,1 und 2,10 % in 10 und 3,5 % in 4,5 und 
9 und den Rest gleichmäßig verteilt in 6,7 und 8 
braucht? 

9.31. Berechne den Strahlungsfehler eines Pt-Hart¬ 
glasthermometers (Kreiszylinder von 30 mm Län¬ 
ge und 3 mm Durchmesser) und eines frei gespann¬ 
ten Pt-Drahtes (20 pm Durchmesser) unter folgen¬ 
den Bedingungen: 

- Anströmgeschwindigkeit 10,0; 1,0; 0,1 ms’^ 

- auffallende gerichtete (nicht diffuse) kurzwel¬ 
lige Strahlung 1000; 500; 100 W m“^; 

- kurzwelliges Absorptionsvermögen 50 % beim 
Hartglasthermometer und 90 % beim Platindraht; 

- kein langwelliger Energieaustausch mit der 
Umgebung; 

- keine Wärmeleitung vom Messfühler zu ir¬ 
gendwelchen mit ihm verbundenen Teilen. 
Schreibe die Ergebnisse in einer möglichst klei¬ 
nen, übersichtlichen und vollständigen Tabelle auf. 

9.32. 

a) Wie ändert sich die mittlere Temperatur an der 
Erdoberfläche und in der Mitte der Atmosphä¬ 
re, wenn sich die globale Albedo der Erde um 
1 % (2 %, 5 %) ändern würde? 

b) Wie ändern sich diese Temperaturen, wenn man 
10 % der Wüstengebiete (Albedo 40 %) begrü¬ 
nen (Albedo 15 %) würde? Die Erde hat derzeit 
10 • 10® km^ Wüstengebiete. 


Tabelle B.l. Monatssummen der Globalstrahlung (zu Aufgabe 9.30) 


Monat 

1 

2 

3456789 10 

11 

12 

Globalstrahlung in kWh 

40 

50 

100 130 170 180 170 150 120 70 

30 

20 
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9 . 33 . Berechne die Temperaturen und Tg des 
Glashausmodells für den Fall, dass die Atmosphä¬ 
re für langwellige Strahlung etwas durchlässig sei 

für die Atmosphärenfläche = 0,9). Sonst mögen 
die Annahmen wie bei Bild 9.14 gelten. 

9 . 34 . Die Tabelle B.2 gibt Werte der Solarkonstan¬ 
ten und der globalen Albedo der Planeten un¬ 
seres Sonnensytems an. Berechne die mittleren Ent¬ 
fernungen der Planeten von der Sonne und die 
mittleren effektiven Strahlungstemperaturen der 
Planeten. 

Zu Kap. 10 (Aufbau der Atmosphäre) 

10 . 1 . Wie kann man die mittlere Temperatur der 
tropischen Tropopause abschätzen, wenn diese 
16 km hoch liegen soll und die Temperatur an der 
Erdoberfläche (in z = 0) 25 °C sei? 

10 . 2 . Wie groß sind 

a) der Partialdruck, 

b) der Druckanteil von Ozon in 25 km Höhe? 
Grobe Angaben genügen. 

10 . 3 . Wie groß ist der Höhenunterschied der 
300 hPa-Fläche über der 500 hPa-Fläche bei einer 
Mitteltemperatur zwischen den beiden Flächen von 
-20 °G? 

10 . 4 . Berechne die potentiellen Temperaturen für 
die z-Niveaus von 0 bis 60 km der in Tabelle 10.2 
dargestellten Standard-Atmosphäre mit Hilfe der 
Poisson-Gleichung und mit einem Bezugsdruck 
pQ=l 000 hPa. 

10 . 5 . Berechne für die Druckflächen 850, 700, 
500 und 250 hPa und das mit T = 15,0 °G bei 
pQ= 1 000 hPa und dT/dz = -0,65 °G/100 m defi¬ 
nierte Temperaturprofil die Luftdichte, die Partial¬ 
drucke der Gase Oj, N 2 , Ar, GO 2 und die Dichten 
dieser Gase. Die Luft sei trocken. 

10 . 6 . Ein Bergsteiger stellte seinen Höhenmesser 
auf „500 m“, als er in genau 500 m über NN (nach 
Karte) seine Bergtour begann. Nach 5 Stunden zeigt 
sein Höhenmesser 2 500 m an. Da der Bergsteiger 
beim Aufstieg von Zeit zu Zeit die Lufttemperatur 
gemessen hat (Ergebnis: -2,5 °G in 500 m Höhe, 


Tabelle B.2. Werte der Solarkonstanten und der globalen 
Albedo für die Planeten unseres Sonnensystems (zu Auf¬ 
gabe 9.34 


Planet 

Solarkonstante in W m ^ 

Albedo Og 

Merkur 

9029 

0,06 

Venus 

2586 

0,76 

Erde 

1 366 

0,30 

Mars 

583 

0,16 

Jupiter 

50,0 

0,43 

Saturn 

14,9 

0,61 

Uranus 

3,68 

0,35 

Neptun 

1,496 

0,35 

Pluto 

0,870 

0,40 


-f 5,0 °G in 1000 m und -14,0 °G in 2 500 m mit einem 
linearen Verlauf zwischen diesen drei Werten),kann 
er die Angabe des Höhenmessers korrigieren. 

a) Wie hoch ist der Bergsteiger nach 5 Stunden 
wirklich? Beachte bei der Lösung den Tempera¬ 
turverlauf der Standard-Atmosphäre, deren 
Druck-Höhen-Zuordnung der Anzeige des Hö¬ 
henmessers entspricht. 

b) In welcher Weise müßte streng genommen auch 
die Luftfeuchtigkeit bei der Korrektur berück¬ 
sichtigt werden? 

Zu Kap. 11 (Änderung bei adiabatischen Prozessen) 

11.1. Wie hoch ist das „Lifting Gondensation Le¬ 
vel“ in einer gut durchmischten unteren Atmosphä¬ 
re, wenn man am Boden mit einem Psychrometer 
die Trockentemperatur und die Feuchttempera¬ 
tur Tp bestimmt hat und diese 

a) rL=20,0°G, rp=10,0°G und 

b) rL=20,0°G, rp=20,0°G 

betragen? 

11.2. Wie ändert sich die potentielle Temperatur 
mit der Höhe, wenn die normale Temperatur T um 
0,65 K /100 m abnimmt? 

11.3. Berechne die Höhe des Kondensationsni¬ 
veaus für den Fall, dass am Erdboden die Lufttem¬ 
peratur 20 °G und die relative Luftfeuchtigkeit 50 % 
betragen und die untersten 2 000 m der Atmosphä¬ 
re gut durchmischt sind. 
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11.4. Ändert sich in einem Gebiet mit starkem po¬ 
sitiven Vertikalwind und großer Trockenheit der 
Luft beim Aufsteigen der Luft die Lufttemperatur? 
Wenn nein, warum nicht? Wenn ja, um wieviel? Um 
wieviel ändern sich dabei die spezifische Feuchte 
und der Dampfdruck? 

11.5. Wie groß sind die virtuelle Temperatur und 
die Äquivalenttemperatur eines Luftteilchens, das 
eine Temperatur von 20,0 °C,Wasserdampfsättigimg 
und einen Luftdruck von 1000 hPa aufweist? 

11.6. Berechne die Höhen, in denen der Luftdruck 
in einer isothermen Atmosphäre von -17,5 °C die 
Hälfte (ein Viertel, ein Achtel) des Luftdruckes in 
NN annimmt. 

Zu Kap. 12 (Temperaturschichtung und Stabilität) 

12.1. Wie groß ist die Vertikalbeschleunigung ei¬ 
nes Luftteilchens (das keinen Wasserdampf ent¬ 
hält), das 1,0 °C wärmer als seine Umgebung (de¬ 
ren Temperatur sei 20,0 °C) ist? Welche Vertikalge¬ 
schwindigkeit besitzt dieses Teilchen in Abhängig¬ 
keit von der Zeit, und welche Vertikalgeschwindig¬ 
keit besitzt es in 1000 m Höhe, wenn sich das Teil¬ 
chen zur Zeit t = 0 in 0 m Höhe befindet und wenn 
die genannte Übertemperatur bis 1 000 m Höhe 
stets die gleiche bleibt? 

12.2. Wie hoch ist die homogene Atmosphäre, wenn 
die Temperatur an der Erdoberfläche 20,0 °C beträgt? 

12.3. Wie groß ist der vertikale Temperaturgradi¬ 
ent in der homogenen Atmosphäre? Von welchen 
Variablen hängt er ab? 

12.4. Wie groß ist die Vertikal-Beschleunigung eines 
Luftteilchens (das sich im 900 hPa-Niveau befindet), 
wenn das Teilchen eine Temperatur von 20,0 °C und 
eine relative Luftfeuchtigkeit von 90 % besitzt und 
wenn dabei die Umgebung eine Temperatur von 
19,0 °C und eine relative Feuchte von 50 % aufweist? 

12.5. Berechne die äquivalent-potentielle Tempera¬ 
tur eines adiabatisch aufsteigenden Luftteilchens in 
900 hPa; das Teilchen hat am Erdboden (1000 hPa) 
eine Temperatur von 20,0 °C und eine relative 
Feuchte von 50 % besessen. 


12.6. Von einem Radiosondenaufstieg her seien die 
Temperaturen in z = 0 m mit T = 20,0 °C und in 
z = 3 000 m mit T = -4,0 °C bekannt. Dazwischen sei 
das Temperaturprofil eine Gerade. Berechne für 
trockene Luft öT/öz und dOldz. Ist die Schichtung 
trocken-stabil oder trocken-labil? 

12.7. Wie groß ist die Beschleunigung eines Luft¬ 
teilchens in der Vertikalen, wenn {-llpdpidz) 1 % 
größer ist als die Schwerebeschleunigung g? 

Zu Kap. 13 bis 15 

13.1. Bei der Überströmung eines 4000 m hohen 
Gebirges beträgt im Ausgangsniveau der Luft in 0 m 
über NN (bei 1000 hPa) die Lufttemperatur 10,0 °G 
rmd der Taupunkt 5,0 °G. Wie hoch sind Lufttempe¬ 
ratur und relative Luftfeuchte auf der Lee-Seite in 
100 m über NN? Rechne zunächst mit „Faustgrößen“, 
dann aber mit den zur Verfügung stehenden Geset¬ 
zen (Gleichungen). Löse schließlich das Problem mit 
Hilfe eines thermodynamischen Diagrammpapiers. 

14.1. Skizziere in einem T-z-Diagramm mit zwei 
Geraden den trocken-labilen Fall der statischen 
Instabilität und erkläre diese beiden Geraden. 

14.2. Zeichne in einem 6Lz-Diagramm die Trok- 
ken-Adiabate eines Teilchens, das am Erdboden die 
Temperatur von 20,0 °G besitzt. Zeichne ebenso die 
Sättigungs-Adiabate, der das Teilchen vom Konden¬ 
sationsniveau aus folgt, wenn es am Erdboden eine 
relative Feuchte von 50 % besitzt. 

15.1. Wieviel Tau bildet sich in einer Nacht, in der 
10 Stunden lang der turbulente Strom latenter 
Wärme des Wasserdampfes an der Erdoberfläche 
-20 Wm“^ beträgt? Welche groben Angaben (Vor¬ 
zeichen und Beträge) kann man für diese Situation 
über die anderen in der Energiebilanzgleichimg der 
Erdoberfläche enthaltenen Energieflussdichten ma¬ 
chen? Bei welchem Wetter tritt diese Situation auf? 

15.2. Welche (und wie viele) Wolkengattungen gibt 
es und wie ordnen sich diese nach Wolkenstock¬ 
werken? 

15.3. Wann spricht man von einem Gumulus, wann 
von einem Gumulonimbus? 
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15.4. Qualitative Betrachtung von Abkühlungs¬ 
raten bei Nebelbildung: Berechne die Abküh¬ 
lungsrate dT/dt, die sich bei einer nur kleinen 
Änderung des turbulenten Flusses fühlbarer 
Wärme mit der Höhe von dH/dz = 1 W m“^ ergibt. 
Interpretiere dies dH/dz für eine 10 m dicke bo¬ 
dennahe Schicht bei Tag und Nacht bei wolken¬ 
losem Wetter. Was geschieht bei dQldz= 1 Wm“^? 
Beachte die Vorzeichen. Ziehe bei der Beant¬ 
wortung dieser Fragen die Haushaltsgleichung für 
die Enthalpie aus Abschn. 7.6 heran. Siehe auch 
Abschn. 9.4G. 

15.5. Mischungsnebel (s. dazu Bild 15.4). 

a) Zeige, dass bei der Mischung von zwei Luft¬ 
paketen und m 2 die spezifische Feuchte 
und die Temperatur nach der Mischung und 
vor einer möglichen Kondensation in einem 
Diagramm mit linearer q-Ordinate und linea¬ 
rer T-Abszisse auf einer Geraden liegen. Mit 
welcher Überlegung errechnet man aus dem 
Wertepaar q^, den sich nach der Kondensa¬ 
tion einstellenden Zustand q^, 

b) Wie groß sind q^, T^, q^ und und nach der 
Nebelbildung der spezifische Flüssigwasserge¬ 
halt (in gkg“^) und die Dichte des Flüssig¬ 
wassers (Wassergehalt in g m“^),wenn sich zwei 
Luftpakete und m 2 mit rj=0,0°G und 
T 2 = 10,0 °G und gleicher relativer Feuchte 
fy =/ 2 = 99 % im Verhältnis mjm 2 = 1 mischen? 

Zu Kap. 16 (Kinematik) 

16.1. Was hat die „Innertropische Konvergenzzo¬ 
ne“ mit dem in der Kinematik definierten Begriff 
der Divergenz der Windgeschwindigkeit zu tun? 
Skizziere diesen Zusammenhang. 

16.2. Gib eine Formel an,mit deren Hilfe man eine 
vertikale Koordinate z in eine vertikale Koordi¬ 
nate p umrechnen kann. 

16.3. Welche Einheiten haben die Größen pv und 
pvCpH. Wie nennt man diese Größen sinnvoll? 

16.4. Schreibe die Kontinuitätsgleichung auf: 

a) für die lokale Änderung der Dichte, 

b) für die totale Änderung der Dichte mit der Zeit. 


16.5. An den Gitterpunkten 1,2,3 und 4, die ein 
Quadrat von 100 km Seitenlänge aufspannen, lie¬ 
gen die horizontalen Windgeschwindigkeiten vor, 

- an Punkt 1 (unten links) 8,0 m s"^ aus 270° 

- an Punkt 2 (unten rechts) 7,0 m s“' aus 225° 

- an Punkt 3 (oben rechts) 5,0 m s”* aus 210° 

- an Punkt 4 (oben links) 4,0 m s“^ aus 210° 

Berechne für die durch die Gitterpunkte aufge¬ 
spannte Fläche F 

a) das Flächenmittel der Divergenz der horizon¬ 
talen Windgeschwindigkeit; 

b) das Flächenmittel des Vertikalwindes in 0,100, 
500,1000 und 2 000 m Höhe unter der Voraus¬ 
setzung, dass die unter (a) berechnete Diver¬ 
genz von 0 bis 1000 m Höhe konstant ist, dann 
aber auf den Wert Null springt; 

c) das Flächenmittel der Rotation der horizonta¬ 
len Windgeschwindigkeit; 

d) die Zirkulation für den Rand von F. 

e) Welchen Fehler ergeben die Rechnungen bei (a) 
und (c),wenn der Wind von Gitterpunkt 1 falsch 
gemessen wurde und statt des angegeben Wer¬ 
tes als richtige Windgeschwindigkeit 9,0 m s“^ 
aus 260° gilt? 

f) Welche Richtung hat das in (c) und (e) errech- 
nete rot v? 

16.6. Überlege, wie ein axialer Vektor im Unter¬ 
schied zu einem polaren Vektor aussieht. Überle¬ 
ge, wie man die räumlichen Komponenten solcher 
Vektoren ausdrückt. Was bedeuten die Vektorope¬ 
ratoren grad, div, rot? Wie drückt man letztere mit 
Hilfe des Nabla-Qperators aus? 

16.7. Im Zentrum eines Hochdruckgebietes sei der 
Vertikalwind in 3 000 m Höhe -3 mm s”\ Wie groß 
ist dort das über die Höhe zwischen 0 und 3 000 m 
gebildete Mittel der Divergenz des Horizontalwindes? 

16.8. Berechne (unter der Voraussetzung der In¬ 
kompressibilität der Luft) den Vertikalwind in 
1 000 m Höhe, wenn die vertikalen Mittelwerte von 
duldx und von dv/dy zwischen 0 und 1000 m Höhe 
bekannt sind und der erste gleich 1-10“^ s~^ und 
der zweite gleich 0 ist. 

16.9. Was versteht man unter einer Stromlinie, was 
unter einer Trajektorie? 
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16.10. Wie groß ist die Zirkulation für ein hori¬ 
zontales kreisförmiges Gebiet (Radius 100 km), das 
von einem Wind umkreist wird, der überall tan¬ 
gential zur kreisförmigen Umrandung verläuft und 
überall den Betrag 10,0 m s“' besitzt? 

16.11. Berechne die horizontale Zirkulation für 
eine 100 km x 100 km große quadratische Fläche in 
1000 m Höhe, deren Südseite und Nordseite in kon¬ 
stanter geographischer Breite liegen. Auf der Süd¬ 
seite dieser Fläche weht ein Westwind von 10 m s~\ 
auf der Nordseite ein Ostwind von 5 m s~\ Gene¬ 
rell wehen nur breitenkreisparallele Winde. 

16.12. Wie groß ist die vertikale Komponente der 
Vorticity in einem in y-Richtung homogenen Ge¬ 
schwindigkeitsfeld, in dem ein vorhandener Süd- 
Wind auf 100 km Entfernung von Westen nach 
Osten um 1,0 m s“* abnimmt? 

16.13. Wie groß ist die vertikale Komponente der 
absoluten Vorticity an einem Punkt auf der Erd¬ 
oberfläche, wenn man an diesem Punkt und in des¬ 
sen Umgebung Windstille beobachtet? Gib die ge¬ 
nannte vertikale Komponente der absoluten Vorticity 
an für die drei Fälle, dass dieser Punkt 

a) der Nordpol sei, 

b) in 45° nördlicher Breite und 

c) am Äquator liege. 

16.14. Wie groß ist der Vertikalwind in 1000 m 
Höhe, wenn zwischen dem Erdboden und 1 000 m 
Höhe eine höhenkonstante Divergenz des Horizon¬ 
talwindes von -1 ■ 10 “^ s”^ herrscht? 

Oberhalb von 1000 m Höhe liege stationär eine 
Wolkendecke, und die Divergenz des Horizontal¬ 
windes sei gleich 0. Wie groß ist die Niederschlags¬ 
menge, die aus dieser Wolkendecke in einer Stun¬ 
de fällt, wenn alles jeweils neu kondensierende 
Wasser ausfällt? Berechne dies mit Hilfe des von 
unten in die Wolkendecke hineinfließenden Was¬ 
serdampfstromes. Die Temperatur an der Wolken¬ 
basis sei 10,0 °G, der Druck 900 hPa. 

16.15. Ein Schiff fährt mit einer Geschwindigkeit von 
20 kn nach Westen. An Bord wird ein Druckfall von 
10 hPa in 3 h beobachtet. Das Schiff passiert eine In¬ 
sel und erhält von dort die Meldung, dass der Druck 


auf der Insel um 8 hPa/3 h (10 hPa/ 3 h, 12 hPa/ 3 h) 
fällt. 

a) Wie groß ist der Luftdruckgradient in östliche 
Richtung? 

b) Welche Schlüsse lassen sich aus den gegebenen 
und den errechneten Informationen über das 
Wetter ziehen? 

c) Sind die errechneten Druckgradienten realisti¬ 
sche Werte? 

Zu Kap. 17 (Bewegungsgleichung) 

17.1. Berechne den Vektor der Druckgradient-Be- 
schleunigung, wenn bei p=l 000 hPa und einer 
Temperatur von 20,0 °G der Luftdruck von Westen 
nach Osten um 5 hPa auf 100 km abnimmt. 

17.2. Welche SI-Einheit hat die Schubspannung? 

17.3. Wie groß sind die einzelnen Komponenten des 
Vektors der Goriolisbeschleimigimg am Äquator? 

17.4. Leite aus dem Vektorprodukt, das die Gorio- 
lisbeschleunigung beschreibt, ihre einzelnen Kom¬ 
ponenten her. Wo auf der Erde ist der Betrag der 
Goriolisbeschleunigung gleich Null? 

17.5. Wie groß sind die Komponenten der Gorio¬ 
lisbeschleunigung bei einem Windvektor v = {u, v, w) 
= (15,0 m s“\ 5,0 m s“\ 0,002 m s“^) 

a) in45°N, 

b) am Äquator? 

17.6. Welche Druckgradienten (in hPa/100 km) 
entsprechen den verschiedenen Stärken der Beau¬ 
fort-Skala, wenn man annimmt, dass der Wind geo- 
strophisch sei? Beantworte diese Frage für die geo¬ 
graphischen Breiten (p= 20° und (p= 60°. 

17.7. Berechne die drei Komponenten der Goriolis- 
kraft in einem ortsfesten kartesischen Koordinaten¬ 
system für (p= 0°, 20°, 50°, 70° und 90° geographi¬ 
scher Breite und bei einem SW-Wind von 10 m s“'. 
Es sei kein Vertikalwind vorhanden. Warum wird 
die Vertikalkomponente so häufig vernachlässigt? 

17.8. Wie entsteht der Vorticity-Vektor bei einem 
Hangwindsystem? Welche Richtung hat er? 
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17 . 9 . In einem stationären, reibungsfreien und 
advektionsfreien Windfeld verlaufen die Isobaren 
genau von N nach S. Bei einem Isobareninterval 
von 5 hPa haben zwei von ihnen einen Abstand von 
200 km. Der höhere Luftdruck liegt im Osten. Wie 
sieht der horizontale Windvektor aus (Betrag, Rich¬ 
tung), wenn diese Konstellation für 45° N gilt? Wel¬ 
che Beschleunigungen wirken und wie groß sind 
sie? Zeichne Kraftvektoren und den Windvektor in 
ein Diagramm. 

17 . 10 . 

a) Ein Luftteilchen erfahre keine resultierende 
Kraft. Kann es sich dabei bewegen? 

b) Ein Teilchen auf einer nicht rotierenden Erde 
befinde sich im Gleichgewicht der äußeren Kräf¬ 
te mit dv/dt = 0. Die horizontale Druckgradient- 
Beschleunigung betrage 1 • 10“^ m s”^ und wei¬ 
se genau in östliche Richtung. Wie groß sind die 
Komponenten aller möglichen wirksamen ho¬ 
rizontalen Beschleunigungen? 

Zu Kap. 18 (Zweidimensionale Windsysteme) 

18.1. Berechne den horizontalen Druckgradienten 
(Betrag und Richtung) für den Fall, dass bei gerad¬ 
linigen Isobaren und Vernachlässigung der Rei¬ 
bungskraft ein Südsturm von 100 km h“^ herrscht. 

18.2. Skizziere das Kräftediagramm und die rele¬ 
vanten Windvektoren für den Fall des reibungs¬ 
behafteten Windes. 

18.3. Wodurch wird die Reibungs-Beschleunigung 
beschrieben und in welche Richtung zeigt dieser 
Vektor relativ zur herrschenden Windgeschwindig¬ 
keit und zum geostrophischen Wind? 

18.4. Skizziere die Isobaren der Bodenwetterkarte 
eines Hochdruckgebietes und zeichne den geostro¬ 
phischen Wind und den wirklichen reibungs¬ 
behafteten Wind ein. 

18.5. Der in einem „natürlichen Koordinatensy¬ 
stem“ wehende Wind betrage 30 m s“'. Wie groß ist 
die Coriolisbeschleunigung bei 60° geographischer 
Breite auf der Nordhalbkugel, und wie stehen Wind¬ 
vektor und der Vektor der Coriolisbeschleunigung 
zueinander? 


18.6. Berechne den geostrophischen Wind (Stär¬ 
ke und Richtung) für den Fall, dass der Luftdruck 
von Süden nach Norden um 5 hPa auf 100 km ab¬ 
nimmt. 

18.7. Berechne den Betrag des geostrophischen 
Windes für die Fälle, dass der Betrag des horizon¬ 
talen Druckgradienten 

a) 5 hPa/100 km und 

b) 5 hPa/500 km 
ist. 

18.8. Zeichne, wie die Vektoren Druckgradient- 
Beschleunigung, Coriolisbeschleunigung und 
geostrophischer Wind Zusammenhängen. 

18.9. Wie groß ist der Betrag des vertikalen Druck¬ 
gradienten im Verhältnis zum Betrag des horizonta¬ 
len Druckgradienten, wenn letzterer einem Betrag des 
geostrophischen Windes von 10 m s~^ entspricht? 

18.10. Berechne für einen Druckgradienten | dpidn \ 
= 1,2 hPa/100 km, R = 500 km und /= 1 ■ 10“^ s“^ 
die Kräfte und die Windstärken für die Fälle I bis 
IV von Bild 18.6. Zeichne alle Fälle und lege eine 
Tabelle für alle Eigenschaften dieser Fälle an. 
p= LOkgm'l 

18.11. In einem horizontalen Windfeld ohne Bahn¬ 
beschleunigung herrsche ein Druckgradient von 
5 hPa/200 km. Wie groß ist bei (p= 0°, 20°, 50°, 90° 
geographischer Breite 

a) der geostrophische Wind, 

b) der Gradientwind bei R = ±200 km (alle mögli¬ 
chen Fälle), 

c) der zyklostrophische Wind bei R = ±100 km, 

d) der antitriptische Wind, wenn F^=-kv^ 
= -1 • 10“^ s'Vjj als grobe über Land gültige 
Beziehung angenommen wird? 

Die Dichte der Luft sei in allen Fällen 1 kg m“^. 

18.12. Die Lösung der Ekman-Gleichung lautet 

u = Ug(l - e““cos az) - Vge"“^sin az 
V = Vg (1 - e”“ cos flz) ± Wg e”“ sin az, 

wenn man einen höhenkonstanten turbulenten 
Diffusionskoeffizienten K annimmt. Berechne u 
imd V für z= 10, 50,100, 200, 300, 500, 700, 1000 m 
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Höhe und zeichne die so gewonnenen Vektoren in ein 
u(Abszisse)-v(Ordinate)-Diagramm ein, wobei alle 
Vektoren am Koordinaten-Anfangspunkt beginnen 
sollen. Verbinde die „Pfeilspitzen“ der Vektoren. 

Benutze v = (u , v ) = (10 m s'\ 0),a = (f/(2K)]^'\ 
K= 1 m^s~^ und/= 1 ■ 10“^ s”*. 

18.13. Wie ändert sich der Reibungswinkel mit 

a) der Schichtungsstabilität, 

b) der geographischen Breite und 

c) der Höhe? 

Mache qualitativ klar, warum das so ist. 

18.14. 

a) Wie groß ist die Divergenz des geostrophischen 
Windes? 

b) Welches Vorzeichen hat die Divergenz des boden¬ 
nahen Windes in einem Tief, welches in einem 
Hoch? 

18.15. 

a) Welche Druckgradienten entsprechen den 
geostrophischen Windstärken 3,0; 10,0; 20,0; 
50,0 m s'^ in 10°; 20°; 50°; 80° N? 

b) Wie weit sind für diese Fälle jeweils zwei Isoba¬ 
ren auf einer üblichen Bodenwetterkarte von¬ 
einander entfernt? 

c) Wie groß ist die Windstärke in Bodennähe 
(10 m Höhe), wenn sie grob angenähert als 1/2 
des geostrophischen Windes berechnet wird, in 
kn, km h“\ m s“* und Beaufort-Grad? Benutze 
yC>= 1 kg m"^. 

Stelle die Ergebnisse in einer möglichst raum¬ 
sparenden Tabelle dar. 

Zu Teil V (Synoptik) 

V.1 . Interpretiere die Vorgänge auf den Satelliten- 
Bildern 1.2,1.3 und 1.4. 

V.2. Skizziere eine typische Bodenwetterkarte und 
die dazu gehörige Topographie der 500 hPa-Fläche 
für Europa und angrenzende Gebiete für folgende 
Großwetterlagen: 

a) Winterliche Kältesituation mit tiefen Tempera¬ 
turen (< -10 °G) in Mitteleuropa; 

b) Winterliche Nordlage mit Schneefall in Mittel¬ 
europa; 

c) warme winterliche SW-Lage. 


Die hier gestellte Aufgabe ist erfahrungsgemäß 
für die meisten Studierenden schwieriger als die¬ 
jenige, vorliegende Boden- und Höhen-Wetterkar¬ 
ten zu interpretieren. 

V.3. Was ist der thermische Wind? 

V.4. Wie äußert sich ein großräumiger horizonta¬ 
ler Temperaturgradient (z. B. eine Temperaturab¬ 
nahme von Süden nach Norden) im geostrophi¬ 
schen Wind? 

V. 5. Berechne den Vektor des geostrophischen 
Windes in 5 000 m Höhe in einem Gebiet, in dem 
in Bodennähe ein geostrophischer Ostwind von 
5 m s~^ herrscht und in dem die Temperatur in al¬ 
len Höhen nach Süden hin um 1 K/lOO km zu¬ 
nimmt, sich in W-O-Richtung aber nicht ändert. 

Zu Teil VI (Klima) 

VI. 1 . Warum ist die Wüste trocken? 

VI.2. Nenne Beispiele für bedeutsame Wechselwir¬ 
kungen zwischen den einzelnen Komponenten des 
globalen Klimasystems. 

VI.3. Zeichne eine mittlere Windrose (Häufigkeits¬ 
verteilung der Windrichtung) für das ganze Jahr 
für München. 

VI .4. Gib in aufsteigender Zahlenwertfolge folgen¬ 
de Januar- und Juli-Klimawerte der Lufttempera¬ 
tur für München an: Monatsmittel, absolutes Ma¬ 
ximum, absolutes Minimum, mittleres tägliches 
Maximum, mittleres tägliches Minimum, mittleres 
monatliches Maximum, mittleres monatliches Mi¬ 
nimum. Vergleiche diese Zahlenwerte mit der ent¬ 
sprechenden Folge für Bonn. 

VI .5 . Wie verhalten sich die Jahressummen des Nie¬ 
derschlags in London, Bonn und Moskau zueinan¬ 
der? An welcher Station dominieren die Sommer-, 
an welcher die Winter-Niederschläge? 

VI.6. Gibt es ein Trockenklima (B-Klima in der 
Köppen-Geiger-Klassifikation) auch am Äquator 
oder wenige Breitengrade nördlich oder südlich? 
Wenn ja, wo? 
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VI.7. Gehören die Falkland-Inseln bereits zum 
E-Klima oder noch zum C-Klima? 

VI.8. Kann man den Klima-Gebieten nach Köppen- 
Geiger auch typische Jahresgänge der Energie¬ 
bilanzterme der Erdoberfläche zuordnen? 

VI.9. Welchem Klimatyp müssen die im Folgenden 
durch Klimawerte gekennzeichneten fünf Stationen A 
bis E zugeordnet werden? Wie heißen die Buchsta¬ 
ben-Kombinationen nach der Köppen-Geiger-Klas¬ 
sifikation? Überlege, wo die Stationen liegen könn¬ 

Tabelle B.3. Monatsmittel der Lufttemperatur in °C (jeweüs 1 
(jeweils 2. ZeUe) für die Stationen A, B, C, D und E 


ten oder gar, um welche Stationen es sich handelt. 
In Tabelle B.3 sind in der jeweils oberen Reihe die 
langjährigen Monatsmittel der Lufttemperatur in °G 
angegeben, in der zweiten die langjährigen mittle¬ 
ren Monatssummen des Niederschlags in mm. Wei¬ 
tere Klimawerte enthält Tabelle B.4. 

VI.10. Wie viele Menschen gäbe es im Jahre 2050 
auf der Erde, wenn, ausgehend von 6 Milliarden im 
Jahre 1999, die Verdoppelungszeit 30 Jahre betra¬ 
gen würde? Rechne dies mit Hilfe einer Exponen¬ 
tialfunktion aus. 

Zeile) und mittlere Monatssummen des Niederschlags in mm 


Station 

Jan 

Feb 

Mär 

Apr 

Mai 

Jun 

Jul 

Aug 

Sep 

Okt 

Nov 

Dez 

A 

25,4 

25,0 

25,3 

25,4 

25,8 

25,8 

25,7 

25,8 

25,9 

26,1 

26,5 

25,8 


294 

328 

378 

307 

239 

170 

157 

114 

89 

71 

66 

152 

B 

25,4 

26,5 

27,5 

28,6 

28,4 

25,9 

24,8 

25,2 

25,8 

26,2 

26,4 

25,8 


8 

5 

15 

81 

241 

889 

757 

388 

213 

262 

124 

28 

C 

-1,1 

2,2 

6,1 

10,0 

14,4 

18,9 

23,3 

22,2 

16,7 

10,6 

4,4 

- 0,6 


18 

13 

10 

10 

10 

8 

5 

5 

8 

10 

8 

10 

D 

15,6 

18,3 

25,0 

30,6 

32,8 

31,7 

28,9 

28,3 

28,3 

25,6 

20,0 

15,6 


18 

15 

10 

5 

15 

122 

308 

295 

180 

53 

5 

5 

E 

-43,3 

- 37,2 

- 23,3 

- 8,9 

5,0 

15,0 

18,9 

15,6 

5,6 

- 8,9 

- 29,4 

- 40,6 


23 

5 

10 

15 

28 

53 

43 

66 

31 

36 

15 

23 


Tabelle B.4. Weitere Klimadaten für die Stationen A, B, C, D und E 


Station 

Jahresschwankung der 
Lufttemperatur AMm in °C 

Jahresmittel der 

Lufttemperatur Jm in °C 

Mittlere Jahressumme 
des Niederschlags r in mm 

A 

1,5 

25,7 

2356 

B 

3,8 

26,4 

3011 

C 

24,4 

10,6 

115 

D 

17,2 

25,0 

1031 

E 

62,2 

- 11,0 

348 
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-, Erdoberfläche 115 
-, spezifische 97 
Ävogadrosches Gesetz 23 
Äxiom 47, 227 
Azimut 33 
Azorenhoch 31,342 


Baguio 247 
Bande 

-, Chappuis- 106 
-, Hartley- 106,140 
-, Herzberg- 106,140 
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Dampfspannungskurve 30,68,73, 74,86,161,195,199,360 
Depositionsadiabate 163 
Detrainment 171 
diabatisch 48 

Diagrammpapier, thermodynamisches 161,163, 181, 186 

Diamantstaub 131,204 
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-, -gradientkraft 27, 228,237, 242,280 
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-, spezifische 40,47 
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Isotachen 220 
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-, Normalwert 376 
-, -Optimum 378 
-, -Schlüssel 368 
-, Schnee- 370 
-, -Schwankungen 340 
-, -Stationen 263 
-, Steppen- 370 

-, -System 12,60,77,279,313,341,375,376,380 
-, -tabeilen 347,350 
-, Trocken- 370,371 
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-, nach unten 130,166 
-, -teilchen 33,38,40,55,157,221 
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